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Résumé
Le travail développé dans ce manuscrit a pour objectif de tester l’intérêt des spéléothèmes
en tant qu’archives pédologiques, dans le but de reconstruire l’histoire des sols à haute-résolution
durant la période Holocène. Cette période est particulièrement intéressante du fait du couplage des
forçages climatiques et anthropiques sur l’environnement. Les réponses des sols à ces forçages sont
conservées au cours du temps mais les processus d’archivage des sols ne permettent pas d’obtenir
un enregistrement continu et haute-résolution. Les spéléothèmes, en tant qu’archives pédologiques,
représentent donc une porte d’accès pour reconstituer l’histoire des sols.
Si l’utilisation du δ13C, proxy inorganique du paléoenvironnement dans les spéléothèmes, est
courante, celle des proxies organiques est moins habituelle. Pour répondre à son objectif, ce tra-
vail s’appuie donc sur une partie expérimentale visant à tester la robustesse des proxies organiques
comme indicateurs des variations environnementales au cours du temps, et sur l’utilisation d’indi-
cateurs robustes pour reconstruire l’évolution de l’environnement dans les Bauges durant les 6000
dernières années.
La gamme diversifiée d’indicateurs organiques dans les spéléothèmes, allant d’un signal global
de la matière organique (MO) jusqu’aux indicateurs moléculaires, offre une variation importante du
degré d’information apportée, au niveau de la résolution temporelle comme au niveau de la qualité
de l’information. Le δ13C de la MO (indicateur de la dynamique de la MO dans les sols) et les
lipides (indicateurs des contributions des différentes sources) ont été analysés en complément du
δ13C de la calcite. Les Hydrocarbure Aromatiques Polycycliques (HAP) ont également été utilisés
comme molécule sonde pour comprendre le transfert de ce type de composé et comme indicateur
des combustions passées, naturelles ou anthropiques. Une attention particulière a été portée pour
optimiser la méthode analytique afin d’améliorer la résolution temporelle des analyses. Les résultats
obtenus pour ces proxies ne sont pas exploitables et montrent un manque de robustesse attribué à
des problèmes analytiques (δ13CMO, lipides), au type d’alimentation des spéléothèmes (HAP), ou a
des effets de site (δ13C).
L’analyse de fluorescence UV en phase solide a été utilisée pour obtenir un enregistrement
haute-résolution des variations semi-quantitatives et qualitatives de la MO. Un protocole a été
développé pour quantifier l’intensité de fluorescence en phase solide. L’intensité de fluorescence en
phase liquide des sols et d’extraits de MO des spéléothèmes ont été couplées par un modèle non
linéaire à la fluorescence haute résolution en phase solide. Cette méthode a été appliquée sur une
stalagmite du Vercors (400 dernières années) et permet d’obtenir une chronique des flux de MO
exportée depuis les sols.
iii
- iv - Résumé
Un enregistrement composite a été créé à partir de trois spéléothèmes prélevées dans le massif
des Bauges, se recoupant sur les derniers 6000 ans. La comparaison de la réplication du signal de ces
stalagmites a permis de conserver deux indicateurs : le δ18O et l’intensité de fluorescence de la MO, à
partir desquels ont été interprétés les variations du paléoenvironnement. Elles ont été replacées dans
un contexte paléoenvironnemental local par comparaison avec des archives sédimentaires lacustres.
L’interprétation réalisée montre alors une réponse de l’environnement aux forçages climatiques,
basculant vers un forçage anthropique au cours du temps.
Cette étude a montré qu’il est possible d’obtenir un enregistrement haute-résolution de l’histoire
des sols à l’échelle de la période Holocène par l’utilisation de la fluorescence de la MO en phase
solide. Le couplage avec des indicateurs organiques plus informatifs a cependant montré la limite de
l’utilisation de ces derniers, due à leur manque de robustesse. La combinaison du signal d’intensité
de fluorescence avec le δ18O des spéléothèmes a tout de même permis de réaliser une interprétation
des variations environnementales durant l’Holocène. Celle-ci pourrait être améliorée en intégrant
d’autres traceurs inorganiques à l’approche multi-proxies.
Abstract
The experimental work developed in this thesis aims to test the interest of speleothems as
pedologic archives, in order to obtain a high resolution record of past soil variations during the
Holocene. This period is particularly interesting due to the combination of climatic and anthropic
forcing on environment. Even though soils record the environment response to these forcings, it is
difficult to obtain a high resolution continuous record using these archives. Using speleothems as
pedologic archives would be a way to reconstruct past soil variations.
δ13C is a widely used inorganic proxy for paleoenvironmental reconstruction whereas the use of
organic proxies is less common. This work is based on an experimental part which aims to test the
robustness of organic proxies as tracers of environmental variations. Thus, these proxies would be
employed to reconstruct Bauges massif environmental variations from mid-Holocene until today.
The range of organic proxies in speleothems, indicators from bulk to specific signal of organic
matter (OM) variations, provides information with different degrees of quality and tempral resolu-
tion. Organic matter δ13C (tracer of OM dynamic in soils) and lipids (tracers of sources contribution)
were analysed in addition to the δ13C of calcite. Polycyclic Aromatic Hydrocarbons (PAH) were also
used as a "probe" molecule to understand organic matter transfer to karst systems, and as a proxy
of past climatic and anthropic combustions. Attention was paid to the optimisation of the analytical
method to improve the temporal resolution of the analyses. The results obtained for these proxies
are not useable and show a lack of robustness associated with analytical problems (δ13COM , lipids),
the feeding type of the stalagmite (PAH), or with the site-specific effects (δ13C).
Solid phase UV fluorescence analysis was performed to obtain a high resolution record of quali-
tatives and semi-quantitatives OM variations. A method was developped to quantify the solid phase
fluorescence intensity. Liquid phase fluorescence intensity of soil and OM extracts from speleothems
were coupled with the solid phase fluorescence using a non linear model. A record of OM fluxes ex-
ported from soils was obtained when applying this method on a stalagmite from the Vercors massif
(last 400 years).
A composite record was built using three speleothems from the Bauges massif. Comparison
of the three signals shows that only two indicators can be used as paleoclimatic or environmental
proxies : the δ18O and the organic matter fluorescence intensity. These proxies have been used to
proposed a reconstruction of environmental variations during the last 6000 years. These interpreta-
tions have been related to other sedimentary archives to include our work in a local paleoenviron-
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mental context. The speleothems record the response of the environment to climate forcing with
an anthropic forcing becoming predominant over time.
This study showed that it is possible to obtain a high resolution record of past soil variations at
the scale of the Holocene, using the solid phase fluorescence of OM. Coupling with other organic
proxies however highlighted the limit of their use, due to a lack of robustness. Though, comparison
with δ18O of speleothems enable the reconstruction of environmental variations during the Holocene,
which coulb be improved by the coupling with other inorganic proxies.
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Depuis 1950, les changements climatiques observés sont sans précédent depuis des
décennies, voire des millénaires (IPCC, 2014). L’une des composantes essentielle à la com-
préhension des changements climatiques est la paléoclimatologie. Elle représente la science
des climats passés, ayant pour but de reconstituer leurs paramètres, dater les changements
de ces paramètres, et comprendre les mécanismes les influençant (Foucault, 2009; Cronin,
2013). Les informations climatiques passées peuvent être enregistrées dans des archives
naturelles, biologiques et géologiques. Celles-ci contiennent des indicateurs paléoclima-
tiques ou proxies dont la corrélation à un ou plusieurs paramètres climatiques permet de
reconstruire la variabilité climatique passée (Foucault, 2009).
L’intérêt des études paléoclimatiques est qu’elles intègrent une dimension temporelle
au changement climatique. Plus particulièrement, elles permettent d’appréhender plusieurs
questions clés dans la compréhension du climat (Cronin, 2013) :
- quels sont les changements climatiques abrupts caractérisant l’histoire climatique
de la Terre, non visibles dans le climat présent ? Quels mécanismes expliquent ces
changements ?
- à quel point le climat est-il sensible aux variations de différents facteurs externes et
internes ? Quel est le temps de réponse du climat à ces forçages ?
- dans quelle mesure les activités humaines influencent-elles le climat ? quels sont les
changements climatiques influencés par ces activités ?
- les modèles sont-ils représentatifs des variations climatiques à l’échelle souhaitée ?
Font-ils intervenir les bons forçages ?
Ces questionnements se complètent pour améliorer la compréhension de la variabilité cli-
matique passée et des mécanismes de contrôle, permettant ainsi une prédiction des climats
futurs en réponse au changement climatique actuel.
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Figure 1.1 – Variations des concentrations des gaz à effet de serre (GES, CO2, CH4 et N2O) sur les derniers
6000 ans et leur reproductibilité analytique (a). Augmentation rapide de la teneur en GES après 1750 due
au forçage anthropique (b). Dans Wanner et al. (2008). Les données proviennent de mesures dans des
carottes glaciaires et des échantillons de glace et d’air et sont décrites dans l’article.
1.2 L’environnement au centre des interactions Homme-Climat
Les interactions entre l’Homme et l’Environnement sont aujourd’hui considérées comme
le facteur principal expliquant le changement climatique observé depuis l’ère pré-industrielle
(figure 1.1, IPCC, 2014). Les émissions de gaz à effet de serre (GES : CO2, CH4, N2O),
ainsi que la perturbation du cycle du carbone à travers la dégradation des sols et du couvert
végétal, engendrées par les activités anthropiques, représentent un forçage important du
climat récent. Estimer la réponse future du climat au forçage anthropique contribue de
manière importante au processus décisionnel pour l’adaptation au changement climatique
(Annan et al. , 2005). Cependant, pour comprendre les relations futures entre l’environne-
ment, les sociétés humaines et le changement global, il est essentiel d’identifier les inter-
actions passées entre les activités humaines et l’environnement, et leur rétroaction sur la
variabilité climatique (Arnaud et al. , 2012; Simonneau et al. , 2013).
L’évolution de l’environnement au cours du temps est liée à la variabilité climatique
(Gaillard et al. , 2010; Duplessy & Ramstein, 2013) et peut, à l’inverse, exercer des rétro-
actions sur le climat (figure 1.2). L’interaction de ces dernières peut ainsi modifier l’ampli-
tude des changements climatiques (Wramneby et al. , 2010). Les modifications du couvert
végétal influencent le climat à travers des rétroactions biogéophysiques et biogéochimiques.
Dans le premier cas, la végétation modifie l’albédo, l’évapotranspiration, la rugosité de sur-
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face, et la contribution des flux de chaleur sensible et latente (ex. Brovkin et al. , 2004;
Sitch et al. , 2005; Wohlfahrt et al. , 2004; Gaillard et al. , 2010; Wramneby et al. , 2010;
Duplessy & Ramstein, 2013). L’albédo de la végétation, comparativement inférieur à celui
d’un sol nu (respectivement 10-15% contre 35%), exerce une rétroaction importante sur
le climat (Duplessy & Ramstein, 2013). Wohlfahrt et al. (2004), par exemple, expliquent
la réponse climatique au forçage orbital à haute et moyenne latitudes durant le milieu de
l’Holocène par la synergie des rétroactions océaniques et végétales, amplifiant le contraste
saisonnier des précipitations. Les rétroactions liées au cycle biogéochimique affectent la
composition atmosphérique à travers la balance entre le rôle de source et de puits des éco-
systèmes terrestres pour les GES, aérosols ou encore polluants, influençant ainsi le climat
(Brovkin et al. , 2004; Gaillard et al. , 2010).
Figure 1.2 – Schéma des interactions entre l’occupation des sols et le climat : effets biogéochimiques et
biogéophysiques des changements d’occupation des sols sous forçage climatique et anthropique et leurs
rétroactions sur le climat (Gaillard et al. , 2015). CLCC = climate-induced land cover change et ALCC =
anthropic-induced land cover change.
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Les activités anthropiques peuvent affecter les conditions climatiques principalement en
altérant la composition atmophérique en GES (Davin et al. , 2007). Cependant, la conver-
sion des écosystèmes naturels en systèmes anthropiques influence également le climat en
modifiant les rétroactions biogéophysiques et biogéochimiques exercées sur celui-ci (Brovkin
et al. , 2004; Davin et al. , 2007). La déforestation dans les régions tempérées et boréales
de l’Hémisphère Nord entraîne, par exemple, une augmentation de l’albédo durant l’hiver et
par conséquent un refroidissement (Ganopolski et al. , 2001). Les cycles biogéochimiques
sont également perturbés par le changement d’occupation des sols. Prentice et al. (2001)
expliquent que 10 à 30 % du total des émissions anthropiques de CO2 sont causées par
les changements d’occupation des sols. La conversion des forêts en pâtures ou cultures
par exemple, entraîne ainsi une émission directe de CO2 dans l’atmosphère (Sitch et al. ,
2005). Les changements d’occupation des sols entraînent également des modifications du
cycle du carbone dans les écosystèmes.
Le changement d’occupation des sols sous influence anthropique est parmis les rares
forçages du climat dont l’effet de réchauffement ou de refroidissement n’est pas clairement
identifié (Pongratz et al. , 2010). Les rétroactions entre le climat et le cycle du carbone sont
des questions clés actuellement (ex. Sitch et al. , 2005; MacDougall et al. , 2012; Zhou et al.
, 2012; Friedlingstein et al. , 2014; Willeit et al. , 2014). Il est donc primordial d’identifier
et comprendre les interactions entre l’Homme, le climat et l’environnement passé. Les
enregistrements à long-terme des changements passés de la végétation et des écosystèmes
terrestres en général sont cependant limités (Gaillard et al. , 2010), et des enregistrements
paléoclimatiques permettant de reconstruire les changements environnementaux liés aux
variations climatiques et anthropiques sont nécessaires.
1.3 Sensibilité des milieux de montagne
Les environnements de montagne sont particulièrement vulnérables au changement cli-
matique (Beniston et al. , 1996; Theurillat & Guisan, 2001; Beniston, 2006; Engler et al.
, 2011). En effet, le climat change rapidement avec l’altitude sur des distances horizon-
tales relativement courtes impliquant des changements de végétation et d’hydrologie. Par
conséquent, les montagnes présentent une forte biodiversité, caractérisée par des transitions
abruptes dans les séquences de végétation, et de sols (Beniston, 2003). Elles représentent
alors une région unique pour la détection du changement climatique et l’évaluation des
impacts de ce dernier.
Les effets du changement climatique sur les espèces végétales, par exemple, ont déjà été
enregistrés dans plusieurs chaînes de montagne, et notamment dans les Alpes (Engler et al.
, 2011). Les écosystèmes de montagne ont développé une adaptation à l’altitude et sont
souvent endémiques (Beniston, 2006). Comme le climat exerce un contrôle fondamental sur
les processus physiques, chimiques et biologiques, un changement climatique peut entraîner
le déséquilibre, voir la disparition de ces écosystèmes. Cette sensibilité particulière des
milieux de montagne a d’importants impacts écologiques mais également économiques
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(Theurillat et al. , 1998). La montagne représente en effet une ressource économique
(utilisation pour l’eau, la sylviculture, ou les loisirs) qui pourrait être fortement impactée
par une modification du climat. Par exemple, les changements projetés de température et
de précipitation pourraient aussi entraîner une réduction des espèces arborées ayant une
grande valeur économique comme Picea abies ou Pinus sylvestris au profit de l’expansion
de plus d’espèces adaptées à la sécheresse mais moins recherchées, entraînant une perte
économique de plusieurs centaines de billions d’euros pour l’industrie du bois en Europe
(Hanewinkel et al. , 2013).
Les écosystèmes de montagne sont sous influence anthropique au moins depuis le Néoli-
thique dans les Alpes européennes par exemple. Les activités anthropiques, qui incluent aussi
bien la déforestation, le sur-pâturage ou la mise en culture de sols marginaux, entraînent
une modification de l’environnement en montagne et de son fonctionnement (Beniston,
2003). Ces écosystèmes sont dès lors sensibles à l’érosion des sols, aux glissements de
terrain ou à la perte d’habitats et de biodiversité (Beniston, 2003). Ainsi, dans les Alpes
européennes, l’usage des sols a été un important facteur de contrôle de la dynamique de
la végétation (Schwörer et al. , 2014). L’intégration des facteurs anthropiques dans la
dynamique environnementale entraîne une modification de la réponse des environnements
aux changements climatiques. L’utilisation des sols est alors un facteur très important pou-
vant accélérer ou contrebalancer la réponse des écosystèmes au changement climatique
(Theurillat & Guisan, 2001).
Les écosystèmes de montagne constituent des systèmes "ressource" ayant une grande
importance écologique comme économique. Ils sont cependant très sensibles aux chan-
gements climatiques et représentent donc une aire d’étude idéale pour comprendre les
réponses de l’environnement aux changements climatiques passés ainsi qu’à la pression
anthropique.
1.4 Le sol, témoin des changements environnementaux
L’histoire des environnements de montagne peut être approchée par l’histoire des sols.
L’évolution des sols est en effet soumise à un couplage d’évènements ponctuels (disparition
de la végétation par le feu, changement d’usage des sols par exemple) et d’évènements
progressifs (succession végétale, changements climatiques par exemple). L’histoire des sols
est donc une réponse de ces derniers aux changements climatiques et environnementaux
ainsi qu’à des évènements brutaux, comme les impacts des activités anthropiques. Il offrent
donc une image du couplage des forçages Homme-Climat sur l’environnement.
Cette histoire s’observe à travers des phases de progression et de régression des pro-
cessus pédogénétiques dans le temps (Sommer et al. , 2008). Ainsi, les sols de l’étage
subalpin dans les Alpes durant l’Holocène par exemple présentent une phase pédogéné-
tique progressive avec un développement du sol associé à une forte altération des roches
(figure 1.3 ; Egli et al. , 2003; Mourier et al. , 2010; Egli & Poulenard, 2016) suivi d’un
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état pseudo-stable sous couvert forestier. Cet état est suivi d’un point de rupture faisant
basculer les processus pédogénétiques dans une phase régressive, datée entre 5000 et 2500
ans B.P. selon le climat et l’impact anthropique, d’après des études basées sur des sédi-
ments lacustres (Mourier et al. , 2010; Giguet-Covex et al. , 2011; Brisset et al. , 2013;
Bajard et al. , 2015). Les forçages de l’évolution des sols par la suite sont un couplage des
impacts anthropiques et de l’influence climatique, impliquant une poursuite de la phase de
régression, ou un à plusieurs basculements vers une phase de progression. Dans certains
cas, la phase régressive est suivie par une nouvelle phase progressive induite par exemple
par la diminution de la pression pastorale.
Par ailleurs, cette "histoire" est enregistrée dans les sols, soit dans certains éléments
(organiques et inorganiques) conservés dans les sols jusqu’à plusieurs milliers d’années,
soit dans les modes d’organisation des volumes pédologiques (Pomel, 2008). Les sols se
présentent alors sous forme de deux types d’enregistrement différents (Poulenard et al. ,
2015) :
- les sols "archives" (A, figure 1.4) ;
- les sols "palimpsestes" (B, figure 1.4).
Le premier cas correspond aux paléosols enfouis et fossilisés, les sols les plus étudiés en
contexte paléopédologique (Schaetzl & Anderson, 2007). Leur date d’enfouissement peut
être estimée et ils renseignent alors sur les conditions climatiques et environnementales pas-
sées ayant conduit à la formation, l’enfouissement ou l’érosion de ces paléosols (Schaetzl
& Anderson, 2007). Cependant, ces archives sont spécifiques à certaines conditions per-
mettant l’enfouissement des sols (dépôts éoliens ou milieux volcaniques par exemple) et
sont généralement discontinues (Schaetzl & Anderson, 2007), c’est-à-dire qu’elles ne ren-
seignent que sur les phases enfouies, sans indication sur les périodes entre ces phases. Il
n’y a donc pas d’enregistrement continu de la réponse des sols aux variations climatiques
et environnementales.
Le second cas est une analogie aux palimpsestes. Ces derniers sont des parchemins
manuscrits dont on a effacé la première écriture pour pouvoir écrire un nouveau texte.
Cette analogie fait référence à l’intégration et au mélange des composés informatifs au
sein des sols (Schaetzl & Anderson, 2007; Poulenard et al. , 2015). Ainsi ces derniers
contiennent des éléments d’information témoignant de différentes périodes de l’évolution
du sol stockés de manière non stratigraphiée (Schwartz et al. , 2005; Schwartz, 2012). De
même que pour le paléographe, l’étude de ces éléments nécessite de révéler les traces des
sols passés coexistant dans les sols actuels.
Ainsi, Schwartz (2012) souligne que les dynamiques temporelles ne peuvent être ap-
préhendées de la même manière pour tous les constituants du sol du fait de leurs dyna-
miques spécifiques dans le sol. Il existe différents types de proxies définis en fonction de
leur dynamique dans les sols fonctionnels (Schwartz, 2012) : transitoires, cumulatifs ou
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évènementiels. Ces indicateurs ou proxies sont associés à des paramètres climatiques et
environnementaux spécifiques, renseignant ainsi sur le climat et l’environnement passés.
Ils peuvent correspondrent à des éléments organiques ou inorganiques. Outre les pollens,
très largement utilisés, un nombre croissant de composés organiques est développé pour
les reconstructions environnementales. Ainsi les charbons, les lipides, les lignines, l’ADN,
la fluorescence UV ou infrarouge de la matière organique, le 13C ou le 15N de la matière
organique (Ertlen, 2009) permettent de reconstruire les changements de végétation ou les
modifications du cycle biogéochimique du carbone et de l’azote influencés par les variations
climatiques ou l’impact anthropique.
Cependant, la discontinuité de l’enregistrement peut représenter un frein à l’interpré-
tation de l’histoire des sols. La paléopédologie se développe donc également sur la base
d’autres archives naturelles. Un certain nombre d’objets naturels comme les sédiments la-
custres ou les spéléothèmes reçoivent et conservent au cours du temps des substances
issues de la couverture pédologique. Ces archives présentent l’avantage de produire un en-
registrement continu et datable, permettant ainsi de donner un cadre chronologique aux
informations pédologiques reçues.
En revanche, les éléments provenant du sol ne représentent qu’une part plus ou moins
faible des constituants de ces archives. Ceci nécessite l’identification d’éléments-cibles per-
mettant de remonter à une information environnementale, et à des paramètres climatiques
ou anthropiques contrôlant ces éléments. Des paramètres liés à la conservation, le trans-
port ou l’incorporation des éléments dans l’archive peuvent cependant interférer avec les
forçages externes. Si certaines techniques permettent déjà d’obtenir des résultats très pro-
metteurs (ex. Ertlen, 2009; Giguet-Covex et al. , 2014; Ertlen et al. , 2015; Wiesenberg
et al. , 2015), le développement de ces proxies dans les archives pédologiques reste un
objectif essentiel dans la compréhension des modifications de l’environnement.
1.5 Les spéléothèmes : des archives pédologiques
En plus de leur qualité d’archive paléoclimatique, les spéléothèmes peuvent être consi-
dérés comme une archive pédologique. En effet, ils sont constitués de carbonates dont le
carbone est principalement issu du sol. Des études sur le 14C des échantillons modernes
ont montré que le carbone des carbonates provient à 80-90% du CO2 du sol (Genty &
Massault, 1999; Genty et al. , 2001; Griffiths et al. , 2012; Hua et al. , 2012). Celui-ci
est majoritairement influencé par le CO2 atmosphérique ainsi que par les processus pédolo-
giques ; ces derniers étant généralement considérés comme prépondérants (Cosford et al.
, 2009). Le δ13C de la calcite est influencé par les facteurs de contrôle du CO2 du sol et
a ainsi été associé à un changement de végétation entre des plantes C3-C4 (Dorale et al.
, 1998; Denniston et al. , 2001), une modification de l’activité microbienne et du couvert
végétal (ex. Genty et al. , 2003; Baldini et al. , 2005; Genty et al. , 2006; Cosford et al. ,
2009) ou de la contribution du CO2 en provenance du sol (Genty et al. , 2003).
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Cependant, le δ13C de la calcite est également influencé par des processus inorganiques
comme la contribution de l’encaissant, le degré d’ouverture du système, les dégazages de
CO2 au cours du trajet dans le système karstique ou le fractionnement lié à la précipitation
de la calcite (Baker et al. , 1997a; Fairchild et al. , 2006; Couchoud, 2008a), contrôlés en
grande partie par les flux hydrologiques et la ventilation dans la cavité (ex. Baker et al. ,
1997a; Williams et al. , 2004; Spötl et al. , 2005; Mattey et al. , 2008; Tremaine et al. ,
2011). La grande variété de facteurs de contrôle s’exerçant sur le δ13C de la calcite ainsi
que l’échelle de temps de réponse spécifique du signal de δ13C à ces facteurs rend donc
difficile l’interprétation de ce signal dans un contexte paléoenvironnemental (ex. Cosford
et al. , 2009; Baker et al. , 2011; Blyth et al. , 2013). Si certains d’entre eux comme le
fractionnement cinétique peuvent être testés par comparaison avec d’autres proxies, les
autres facteurs, et particulièrement ceux affectant le signal de CO2 du sol sont difficiles à
distinguer (Blyth et al. , 2013).
Un second pool de carbone est contenu dans les spéléothèmes. Il s’agit de la matière
organique piégée entre ou dans les cristaux de calcite (Ramseyer et al. , 1997), appor-
tée avec les eaux d’alimentation depuis les sols. Ce pool organique est resté peu exploité
mais a récemment fait l’objet d’un intérêt croissant, notamment avec la découverte de
la fluorescence de la matière organique des spéléothèmes (White & Brennan, 1989; Baker
et al. , 1993; Shopov et al. , 1994) et la reconstruction d’enregistrements polliniques fiables
(Brook et al. , 1990; McGarry & Caseldine, 2004; Caseldine et al. , 2008). Les avancées
technologiques en biogéochimie ont permis plus récemment le développement de plusieurs
nouveaux indicateurs organiques. Ainsi, il est aujourd’hui possible d’utiliser des indicateurs
relatifs à la matière organique totale (fluorescence, δ13C de la matière organique) et des
indicateurs de certains composés organiques spécifiques (lipides, acides aminés, lignines, hy-
drocarbures aromatiques polycyliques). Les indicateurs moléculaires permettent d’obtenir
des informations paléoenvironnementales ayant un degré d’information élevée. Cependant,
ces analyses présentent l’inconvénient :
- d’être peu résolues temporellement (entre 5 et 20 g de matériel sont nécessaires pour
les analyses lipidiques dans Blyth & Schouten, 2013 par exemple) ;
- d’être sensibles aux contaminations (Wynn & Brocks, 2014 ont montré qu’une grande
partie des biomarqueurs extraits des spéléothèmes pouvaient être d’origine exogène,
c’est-à-dire liés à une pollution organique lors de la manipulation, du stockage des
échantillons ou lors des procédures analytiques) ;
- d’utiliser des composés dont la dynamique entre les sols et le système karstique reste
encore méconnue.
Les traceurs organiques des spéléothèmes représentent un potentiel indéniable pour les
reconstructions paléoenvironnementales. Certains proxies, et notamment la fluorescence
de la matière organique, permettent d’obtenir un enregistrement haute-résolution mais
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restent peu informatifs. En revanche, les proxies émergents et notamment les proxies mo-
léculaires, apportent un degré d’information très poussé mais dont l’utilisation procure un
enregistrement basse résolution, du fait de la quantité de matériel importante nécessaire
aux techniques analytiques actuelles. L’interprétation de ces proxies est aujourd’hui en-
core très complexe et nécessiterait de tester leur robustesse et d’identifier les paramètres
environnementaux parmis les différents facteurs de contrôle de ces proxies.
1.6 Problématique
Pour comprendre les interactions Climat-Homme-Environnement, paramètre essentiel
des projections des changements climatiques futurs, l’étude du paléoenvironnement consti-
tue une démarche fondamentale. Les milieux de montagne représentent un espace d’étude
préférentiel au regard de leur sensibilité importante au changement climatique. Pour com-
prendre l’évolution de ces milieux au cours du temps, les archives pédologiques sont un outil
primordial. Ainsi, celles recouvrant l’Holocène sont particulièrement appropriées à l’identifi-
cation et la distinction des différents forçages influençant l’histoire des sols, dont les varia-
tions sont liées aux impacts climatiques et anthropiques. Les spéléothèmes représentent une
archive climatique, mais également pédologique, permettant un enregistrement de l’histoire
des sols avec une importante résolution temporelle, grâce aux différents composés orga-
niques constituants la matrice cristalline ou piégée dans cette dernière. Cette étude a pour
but de reconstruire l’histoire environnementale à partir de celle des sols, en utilisant
des proxies organiques dans les spéléothèmes. Cette reconstruction vise à identifier
les différents forçages climatiques et anthropiques ayant influencé l’environnement
durant la période Holocène, et la réponse de ce dernier à ces forçages.
Cependant, l’utilisation des proxies organiques dans les spéléothèmes, excepté pour le
δ13C, est encore peu développée en comparaison des proxies inorganiques paléoclimatiques,
et notamment du δ18O. Il en résulte une méconnaissance des facteurs contrôlant ces
proxies, et des méthodes analytiques dont le développement reste nécessaire. Ces proxies
sont donc encore actuellement difficiles à interpréter en terme de paléoenvironnement.
C’est pourquoi, afin de répondre à l’objectif cité précédemment, cette étude se base sur
un travail expériemental afin de répondre aux questions suivantes (figure 1.5) :
- le couplage de plusieurs proxies organiques basse résolution/très informatifs avec des
proxies haute-résolution/peu informatifs permet-il d’obtenir des proxies robustes et de
faire converger leur interprétation pour extraire l’information paléoenvironnementale ?
- cette information permet-elle de reconstruire l’histoire des sols à haute-résolution ?
- est-il possible d’identifier les forçages climatiques et anthropiques sur l’environnement
et sa réponse à ces derniers à partir de cet enregistrement haute-résolution ?
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Pour répondre à ces questions, cette thèse s’articule autour de trois points abordés
dans les chapitres suivants :
- Le chapitre 2 présente le site d’étude et les différentes archives utilisées.
- Le chapitre 3 concerne le développement méthodologique de plusieurs proxies orga-
niques émergents. Ces proxies ont été couplés dans le but de tester leur robustesse et
de faire converger leurs interprétations avec celles de proxies organiques plus "cou-
rants" mais moins informatifs (fluorescence et δ13C). En plus d’un état de l’art sur
les différents proxies utilisés, ce chapitre met en lumière les difficultés analytiques
liées à leur utilisation.
- Le chapitre 4 est entièrement consacré à la fluorescence de la matière organique
dans les spéléothèmes. Après un état des connaissances sur cet indicateur, il décrit
le développement méthodologique réalisé pour obtenir un enregistrement paléoenvi-
ronnemental quantitatif et haute-résolution.
- Le chapitre 5 s’applique à assembler les différentes données disponibles à partir les
spéléothèmes étudiés, et en particulier les proxies organiques afin de reconstruire un
signal paléoenvironnemental et d’identifier les forçages impliqués dans les variations
de ce signal.
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Pour répondre à la problématique posée précédemment, il est essentiel de l’aborder via
un terrain d’application regroupant les critères suivants :
- un milieu de montagne, réactif aux modifications de l’environnement ;
- un enregistrement à partir de spéléothèmes couvrant au moins les derniers 6000 ans
afin d’évaluer l’impact anthropique et discriminer la part du forçage climatique.
2.1 Site d’étude
Les spéléothèmes étudiés ont été prélevés dans le système karstique de Garde-Cavale
(GC) qui se développe sous le plateau du Nivolet-Revard ou "plateau de la Féclaz"
(figure 2.1). Ce plateau est situé à une altitude allant de 1300 à 1500 m, sur la bordure
occidentale du massif des Bauges, dans les Préalpes françaises. Le réseau de Garde-
Cavale présente un développement important (48 km de galeries entre 1380 et 1055 m),
et fait partie du système de la Doria (réseaux Garde-Cavale + Pleurachat-Doria = 69 km),
exutoire actuel draînant la partie centrale et sud du plateau dans les calcaires urgoniens et
valanginiens. Une partie du réseau de Garde-Cavale se développe dans la base de la série
priabonienne, dans laquelle se trouve une salle "atypique", la salle du Précieux. Celle-
ci présente un plan circulaire, avec un plafond orné de fistuleuses. Cette salle se situe à
proximité de la chapelle de la Féclaz (N45°38’34.0”, E005°59’10.5”), contient également
plusieurs spéléothèmes. Quatre stalagmites y ont été prélevées dans le cadre de cette étude,
en 2009 et en 2013.
2.1.1 Climat des Bauges
Le climat du massif des Bauges se caractérise par un climat montagnard continental,
sous l’influence des flux ouest en provenance de l’Atlantique. Il représente la première bar-
rière orographique après le chaînon Jurassien de l’Epine-Chat. La température moyenne
annuelle calculée par Lemordant (1977) est de 5,6-5,7°C. Sur la période 2013-2014 1, elle
1. La période 2013-2014 des données météorologiques correspond à la période du 01/01/2013 au
31/12/2014. Ce sont les données Météo-France de la station météorologique de la Féclaz à 1350 m
d’altitude (N45°38’48” ; E5°59’00”).
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> Points marquants du réseau karstique
Cours d’eau pérennes
Cours d’eau intermittents




Figure 2.1 – Carte topographique du plateau de la Féclaz localisant les points marquants du réseau karstique
de Garde-Cavale et le réseau hydrographique de surface (réalisée par Yves Perrette).
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Figure 2.2 – Diagramme ombrothermique présentant les cumuls mensuels interannuels de hauteur d’eau
(mm ; bleu) et les températures moyennes mensuelles interannuelles (°C ; rouge). Ces données ont été
mesurées entre le 01/01/2013 et le 31/12/2014 à la station Météo-France de la Féclaz (N45°38’48”,
E5°59’00” ; 1350 m d’altitude).
a été calculée à 6,41°C. Les températures moyennes mensuelles présentent une ampli-
tude de 20°C (entre -5 et 15 °C) pour les données de Lemordant (1977) et les données
Météo-France entre 2013 et 2014. Les Bauges sont caractérisées par un gradient ther-
mique altitudinal important de 0,5°C/100m qui explique les températures moyennes faibles
(Hobléa, 1999).
Le taux de précipitation moyen annuel est estimé à 1658 mm/an à 1050 m par Hobléa
(1999), 1718 mm/an à 1350 m par Najib (2000) et 1788 mm/an à 1350 m à partir des
données Météo-France sur la période 2013-2014. Le diagramme ombrothermique réalisé à
partir des données Météo-France de la période 2013-2014 (figure 2.2) montre que tous les
mois sont humides, y compris la période estivale, indiquant une évapotranspiration limitée.
L’hiver est caractérisé par des précipitations sous forme solide représentant entre 24 à
40% des précipitations annuelles selon les auteurs (Lemordant, 1977; Najib, 2000). La
durée de la couverture nivale au sol varie également selon les auteurs jusqu’à fin mai pour
Lemordant (1977) contre courant avril pour Najib (2000). Des mesures de température
des sols réalisées par Jérôme Poulenard entre août 2009 et janvier 2012 sur le plateau de
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la Féclaz indiquent la présence d’une couverture nivale entre mi-décembre et fin mars - fin
avril (figure 2.3).
Ce caractère climatique a une implication dans le fonctionnement hydrologique du sys-
tème karstique. Les précipitations hivernales sont transférées au système durant une période
temporelle limitée, pendant la période de fonte. Celle-ci représente donc une entrée d’eau
correspondant à 4 à 6 mois de précipitations. L’été et l’automne ont une pluviométrie si-
milaire au reste de l’année mais la recharge est plus séquencée dans le temps, en réponse
aux évènements pluvieux. Par ailleurs, les faibles températures associées aux pluviométries
estivales importantes suggèrent une faible importance des mécanismes d’évapotranspiration
sur la recharge estivale.
Sol sous couvert nival



































Figure 2.3 – Évolution de la température (courbe bleue) et de l’humidité (courbe rouge) du sol sur le
plateau de la Féclaz entre août 2009 et janvier 2012.
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2.1.2 Sols et végétation
Le plateau de la Féclaz est caractérisé majoritairement par un couvert forestier (entre
70 et 80% de la surperficie totale) composé de forêts d’épicéas et sapins, de forêts de
feuillus et de forêts mixtes (hêtraie-pessière principalement). Une partie du plateau est
également sous couvert prairial. Les prairies, ainsi que les forêts sont utilisées comme
pâture. La Salle du Précieux est située dans une zone prairiale qui représente probablement
un pourcentage plus important par rapport à la couverture végétale totale dans l’aire de
recharge des écoulements de cette salle (figure 2.6).
Plusieurs types de sols sont observés sur le Plateau de la Féclaz : principalement des
Cambisols et des Leptosols foliques (figure 2.4). Les Leptosols foliques (WRB, 2006)
sont des sols organiques peu développés, se formant directement au contact du calcaire,
notamment dans les zones à lapiaz. Ils sont marqués par une grande quantité de matière
organique s’accumulant du fait d’une minéralisation très faible et/ou très lente, d’où leur
nom d’organosols dans le référentiel pédologique (RP, 2008). Bien que sur calcaire, leur
horizon organique présente un pH faible (autour de 4,5). Cet horizon est également carac-
térisé par une forte conductivité hydraulique. Sur le plateau de la Féclaz, on retrouve ces
sols majoritairement en contexte forestier.
Les cambisols (WRB, 2006) sont des sols présentant plusieurs horizons très développés.
La conductivité hydraulique de ces sols diminue avec la profondeur, avec des horizons
organo-minéraux perméables près de la surface et des horizons minéraux bien structurés
et moins perméables en profondeur. L’horizon A est caractérisé par un turnover rapide de
la matière organique (RP, 2008). Ce sol est la résultante d’un processus de brunification
d’où leur classification comme brunisols dans le Référentiel Pédologique (RP, 2008). Sur
le plateau de la Féclaz, ces sols sont observés sous couvert forestier (hêtraie et hêtraie-
pessière principalement) et sous couvert prairial. Le pH des Cambisols sous couvert forestier
ont été mesurés autour de 6,5 contre 5,5 pour les Cambisols eutriques sous couvert prairial.
Des Podzols (WRB, 2006 ou Podzosols dans le Référentiel Pédologique RP, 2008)
peuvent également être observés dans les zones où les dépôts tertiaires sont aﬄeurants
(grès, figure 2.11), mais ces sols restent peu fréquents. Ils présentent des horizons très dif-
férenciés, caractérisés par un transfert de composés organiques solubles complexés avec des
métaux depuis les horizons de surface, puis une immobilisation de ces complexes organo-
métalliques dans les horizons plus profonds. Un horizon A, acide et riche en matière orga-
nique recouvre un horizon éluvial E. Cet horizon cendreux correspond à un horizon résiduel
essentiellement quartzeux dû aux processus de migration des complexes organo-métalliques.
Ces sols sont caractérisés par la présence d’un horizon Bh défini par une accumulation de
produits amorphes constitués de matières organiques et d’aluminium, avec ou non la pré-
sence de fer, sous l’horizon E (Duchaufour, 1993; RP, 2008). Comme pour les Cambisols,
les horizons superficiels avec une forte conductivité hydraulique recouvrent des horizons
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moins perméables. Sur le plateau de la Féclaz ces sols se trouvent plutôt sous des landes
à Calluna vulgaris. Leur pH est généralement mesuré autour de 4,5.
Au-dessus de la salle du Précieux (N45°38’34.0”, E005°59’10.5”), le sol est un Cambisol
eutrique prairial (figure 2.5). Un mull prairial se développant sous une Brometum erecti 2
recouvre ainsi un horizon A argilo-limoneux de 15 cm d’épaisseur. Après une transition
diffuse, on observe un horizon B limono-argileux puis un horizon (II) Bg argileux présentant
des tâches d’hydromorphie après une transition nette. Cette hydromorphie peut reflèter
la couverture plus ou moins imperméable sur laquelle s’est développé ce sol. Ce caractère
est cohérent avec les hypothèses de circulations à l’interface sol-roche suggérées dans la
section 2.1.5. Il présente également un niveau à charbons au sein de l’horizon B dont trois
échantillons ont été datés au carbone 14. Ce sol indique un turnover relativement rapide




Figure 2.5 – Cambisol eutrique au-dessus de la Salle du Précieux avec les limites des horizons A, B et (II)
Bg le caractérisant. Ce sol contient un niveau à charbons au sein de l’horizon B.
2. Prairie dont le groupement végétal est caractérisé par la dominance du Brome dressé (Bromus erec-
tus).
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2.1.3 Pression anthropique
Le plateau de la Féclaz se caractérise aujourd’hui par son usage centré sur la pratique du
ski nordique. Le domaine Savoie - Grand Revard, un des plus importants en France, attire
un grand nombre de skieurs : 176 526 journées skieurs vendues en 2011-2012 par exemple
(Belmont, 2013). Il comprend plusieurs stations sur le plateau, dont la station de ski de la
Féclaz, un lieu-dit de la commune des Déserts. Ce développement des activités touristiques
naît dans les années 20-30 lorsque la bourgeoisie chambérienne commence à fréquenter
le plateau (Gauchon, 2007; Belmont, 2013). Le tourisme est donc très développé sur ce
plateau en hiver, mais également en été avec des sites d’accrobranche, des pistes de VTT
et la construction récente de pistes de ski-roue, activité estivale permettant la pratique du
ski de fond (figure 2.7). De ces activités résulte une pression sur l’environnement avec la
gestion de la forêt associée au domaine skiable, une forte occupation du plateau en hiver,
et une pression liée à l’utilisation de l’eau (consommation d’eau potable, canons à neige),
rare sur le plateau du fait de sa karstification.
Outre les activités touristiques, l’environnement sur le plateau de la Féclaz est soumis
à un usage pastoral et sylvicole (figure 2.6, 2.7). Les prairies et une partie de la forêt sont
utilisées pour le pâturage avec plusieurs exploitations situées actuellement sur le plateau,
mais aucune culture permanente n’est présente. Par ailleurs, une partie des forêts est ex-
ploitée pour la sylviculture. Récemment, une attaque de scolytes sur les épicéas a engendré
une coupe sanitaire importante sur le plateau pour limiter la transmission de la maladie et
les risques d’incendies.
D’après les archives historiques (cadastre sarde, cadastre français Conseil général de
la Savoie, 2015), le plateau a été majoritairement utilisé comme une estive. Mis à part
quelques cultures vivrières, aucune culture permanente ne semble avoir été développée
(Mouthon, 2009). Cependant, le cadastre sarde datant de 1732 (Conseil général de la Sa-
voie, 2015) indique que la majeure partie du plateau actuellement sous couvert forestier
était à l’époque constituée par des prés. Ceci implique certainement une phase de défores-
tation importante au Moyen-Âge ou avant. En revanche, le premier cadastre français daté
entre 1864 (Conseil général de la Savoie, 2015) fait état de bois sur la partie forestière
actuelle. Excepté quelques informations dans les archives historiques datant du Moyen-
Âge, il existe peu d’information sur l’histoire du plateau permettant de reconstituer des
informations sur les changements d’occupation des sols.
































































































































Stades, équipements sportifs et de loisirs
N
Courbes de niveau (20 m)
Points marquants du réseau karstique
Y. Perrette, 2015
Réseau karstique
Figure 2.6 – Carte topographique présentant l’occupation des sols sur le plateau de la Féclaz en surface
du réseau spéléologique de Garde-Cavale (réalisée par Yves Perrette).
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2.1.4 Système karstique et géologie
Salle du
Précieux
Figure 2.9 – Colonne stratigraphique des dépôts tertiaires en Bauges méridionales (Hobléa, 1999).
Le système karstique de Garde-Cavale développe plus de 45 km de galeries entre 1380
et 1055 m d’altitude. Il draine la partie centrale et sud du plateau de la Féclaz par l’in-
termédiaire de 5 rivières souterraines connues. Ces rivières confluent en une seule rivière
qui résurge à l’exutoire de la Doria, exutoire actuel du système. Ce réseau se développe
majoritairement dans les calcaires urgoniens (Barrémien et Barrémien inférieur), l’Hauteri-
vien faisant office d’interface imperméable, et donc de niveau de base (figure 2.11). Une
partie du plateau est couverte par des dépôts tertiaires contenant des sables et grès sidé-
rolithiques, des argiles rouges, des dépôts fluvio-lacustres, des calcaires à Polypiers, la base
de la série Priabonienne et une série marno-schisteuse. Ces dépôts tertiaires sont présentés
dans la colonne stratigraphique de la figure 2.9. Les dépôts géologiques sont synthétisés et
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décrits plus en détail dans le rapport de Wilhelm (2007). Ainsi, la carte du profil géologique
Nord-Sud dans l’axe du réseau de Garde-Cavale (figure 2.12) montre un réseau principa-
lement développé dans le Barrémien, suivant la structure géologique. Seule la partie sud
du plateau est couverte par des dépôts tertiaires dans lesquels se développe également une
partie du réseau.
C’est dans cette zone, le secteur de la 4ème Rivière, que se situe la Salle du Précieux
(figure 2.10). Cette salle présente un plan circulaire localisé entre 20 et 30 m sous la sur-
face selon les reports topographiques, et composé de calcaires grèseux (grès de la Doria)
de la base de la série Priabonienne. À mi-hauteur de la salle, les parois bicolores des cal-
caires grèseux laissent place à des parois d’éboulis plus fragiles. Celles-ci correspondent aux
conglomérats fluvio-lacustres. Le plafond de cette salle est orné de nombreuses fistuleuses
organisées le long de fractures ou diaclases.
Figure 2.10 – Photographies de la Salle du Précieux (réseau de Garde-Cavale). Le plan circulaire et le
toit dans les calcaires siliceux, orné de fistuleuses, sont bien visibles. Photo de gauche par Stéphane Jaillet.
Photos de droite par Matthieu Thomas.



































































































Points marquants du réseau karstique
Cours d’eau pérennes
Cours d’eau intermittents











g2S : Stampien Supérieur
Grès micacés des Déserts
Stampien - Sannoisien supérieur
g2aS : Sables à Acerotherium litholi
g2aM : Marnes schistoïdes à écailles de poissons : Meletta
Sannoisien
g1c : Grès à Pecten et petites Nummulites de la Doria
g1b : Argiles rouges, sables et grès contientaux
g1a : Conglomérats
e : argiles rouges continentales anté-sannoisiennes
e7-6 : conglomérats et calcaires rouges 
priaboniens de la Combe Noire
n5-4 : Urgonien
n4a : Barrémien inférieur
n5 : Hauterivien
Figure 2.11 – Carte géologique du plateau de la Féclaz avec la localisations des points marquants du réseau
karstique de Garde-Cavale (Yves Perrette).
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Formations géologiques :
Cénozoïque Mésozoïque






Prol géologique du réseau spéléologique de Garde-Cavale
N S
Figure 2.12 – Profil géologique Nord-Sud et développement du réseau spéléologique de Garde-Cavale
(Wilhelm, 2007).
2.1.5 Fonctionnement hydrologique
La résurgence de la Doria est constituée par deux galeries perchées, dont la plus basse
est un exutoire pérenne. Le Trou de la Doria (exutoire supérieur) ne fonctionne actuellement
qu’en trop plein, lorsque le débit est supérieur à 4 m3.s−1. La vitesse importante du transfert
de crue observée par Najib (2000) implique une très bonne transmissivité et un faible
stockage des eaux dans le système. La grotte à Carret, située le long du même escarpement,
est un paléoexutoire du système.
Le bassin versant a été estimé à 14 km2 (Lemordant, 1977; Najib, 2000) dont 11 km2
sont caractérisés par de l’infiltration directe dans l’Urgonien, 1,6 km2 par de l’infiltration
concentrée en bordure du Tertiaire et 1,6 km2 sont définis comme imperméables dans le
Tertiaire (Najib, 2000). Le caractère imperméable des dépôts Tertiaires est nuancé par les
études de Roig & Wilhelm (2005) et Wilhelm (2007) et des observations spéléologiques
récentes. Des traçages mentionnés dans le rapport de Wilhelm (2007) dans le cours d’eau
souterrain du Creux des Clarines, une perte s’ouvrant dans la base de la série Priabonienne
(N45°38’41.4", E5°59’10.3" ; figure 2.14), n’ont pas permis d’établir une connexion avec
le réseau de GC sous-jascent. Cet écoulement au contact conglomérat-calcaires siliceux
indique qu’une partie des eaux d’infiltration ne rejoindrait pas le système et circulerait laté-
ralement dans les couches géologiques superficielles. Le caractère hydromorphe du Cambisol
présent au-dessus des grès semble conforter cette hypothèse.
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La salle du Précieux est drainée par la 4ème Rivière. Les spéléothèmes présents dans
cette salle attestent également d’écoulements verticaux. La présence des ﬁstuleuses a tout
d’abord été associée avec un écoulement lent par percolation ; l’eau circulant dans la micro-
porosité des calcaires gréseux (Wilhelm, 2007). Cependant, des observations plus récentes
ont montré que ces ﬁstuleuses sont organisées le long de fractures ou diaclases, indiquant
une percolation concentrée vers ces dernières. L’alimentation de ces ﬁssures reste hypothé-
tique (ﬁgure 2.13). Celles-ci peuvent être alimentées par des écoulements verticaux depuis
la surface. La présence des drains de subsurfaces mis en évidence par le traçage au Creux
des Clarines permet de poser l’hypothèse d’une alimentation via ces drains, la majorité des














Sol : Horizon minéral
Sol : Horizon superficiel
Figure 2.13 – Hypothèses de circulation des écoulements de la Salle du Précieux.
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2.1.6 Contexte paléoenvironnemental
L’intérêt du site d’étude est qu’il s’inscrit dans un contexte de recherche plus général
(figure 2.14). En effet, sur le plateau, plusieurs sites ont fait ou font l’objet de recherches
environnementales. Un carrottage a été réalisé à la tourbière des Creusates pour obtenir
un enregistrement pollinique. Ce travail a été réalisé par Fernand David qui a fourni les
données de végétations présentées dans le chapitre 5.
Le Creux des Elaphes, une galerie karstique située au Revard a fait l’objet de plusieurs
travaux, entre autres sur le transfert de matière organique indifférenciée ou spécifique
(Hydrocarbures Aromatiques Polycycliques, HAP) depuis les sols (Perrette et al. , 2013).
Le site de Creux Perrin, une portion du réseau de GC à proximité de la Salle du Précieux,
est actuellement étudié dans le cadre du transfert de HAP par le laboratoire LCME en
partenariat avec le laboratoire EDYTEM. Ce suivi comprend l’étude des eaux d’écoulement
mais également du transfert de ces contaminants dans les compartiments sols et végétation.
Enfin, très récemment, le site du captage de Lacha dans le réseau de GC, et la source
de la Doria ont été instrumentés afin de suivre le transfert de matière organique depuis la
surface vers les eaux souterraines et notamment l’impact de la coupe sanitaire actuellement
en cours sur le plateau de la Féclaz suite à une attaque de scolytes sur les épicéas.
Plusieurs enregistrements sédimentaires sont également disponibles à l’échelle locale
puisque les lacs du Bourget et de la Thuile ont été étudiés d’un point de vue environne-
mental. Ainsi, l’histoire des sols dans le bassin versant du lac de la Thuile et dans le bassin
versant du Lac du Bourget ont été respectivement étudiées dans les travaux de Bajard
et al. (2015) et Arnaud et al. (2012), pour les publications les plus récentes. Il est intéres-
sant de noter que d’autres travaux sur l’histoire des sols à partir d’archives sédimentaires
lacustres existent également à l’échelle régionale (Noël et al. , 2001; Mourier et al. , 2010;
Giguet-Covex et al. , 2011; Brisset et al. , 2013; Simonneau et al. , 2013; Giguet-Covex
et al. , 2014; Simonneau et al. , 2014).
Le nombre important d’études paléoenvironnementales réalisées dans les Alpes fran-
çaises nord-occidentales et notamment dans les Bauges à l’échelle locale permettent donc
de donner un cadre chronologique à l’histoire environnementale du site étudié.
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2.2 Les spéléothèmes de Garde-Cavale
Entre 2009 et 2013, deux campagnes de prélèvement ont permis d’obtenir 4 spéléo-
thèmes provenant de la Salle du Précieux (figure 2.15). Les deux premières stalagmites
prélevées en 2009 (GC-09A et GC-09B) couvrent la quasi totalité de la période Holocène
(de plus de -12 000 à -790 ans). Les deux autres stalagmites (GC-13A et GC-13B) ont
été prélevées en 2013 dans le but de couvrir la partie récente de l’Holocène manquant à
la séquence. GC-09A et GC-09B ont été prélevées en rive gauche de la rivière alors que
GC-13A et GC-13B ont été prélevées en rive droite.
Pour des raisons analytiques, seuls trois de ces spéléothèmes (GC-09B, GC-13A et
GC-13B) seront utilisés dans cette étude, recouvrant ainsi les derniers 6000 ans. Ainsi, la
stalagmite GC-09A ne sera pas décrite dans cette section.
Figure 2.15 – Topographie spéléologique (en haut) et coupe transversale (en bas) selon le transect a-b de
la Salle du Précieux avec la localisation des différents spéléothèmes prélevés (réalisé par Yves Perrette).
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2.2.1 Modèles d’âge
Chacune de ces stalagmites a fait l’objet de datations U/Th afin d’établir un modèle
d’âge. Des prélèvements de 40 à 100 mg de calcite ont été réalisés par Isabelle Couchoud (et
Yves Perrette et Marine Quiers) afin d’obtenir environ 30 ng d’uranium. Ces échantillons ont
été prélevés sous forme de blocs de calcite pour les datations exploratoires puis sous forme
de poudre pour les datations suivantes, afin d’améliorer leur précision. Les analyses ont été
réalisées en MC-ICPMS par John Hellstrom à School of Earth Sciences de l’Université de
Melbourne, selon la méthode décrite dans Hellstrom (2003). Les modèles d’âge (b, figures
2.16, 2.17 et 2.18 selon les spéléothèmes) ont égalment été réalisés par John Hellstrom.
Ainsi, les stalagmites GC-09B, GC-13A et GC-13B présentent des dates respectivement
entre -790 et -5784 ans, -236 et -5546 ans et de -72 à -2193 ans. L’établissement des
modèles d’âge a montré que ces trois échantillons présentent un taux de croissance quasi
linéaire, entre 30 et 68 µm/an en moyenne selon les échantillons.
Les échantillons GC-09B et GC-13A présentent des hyatus bien visibles mais seul le
modèle d’âge de l’échantillon GC-13A semble affecté. En effet, la période entre -784 et
-2846 ans présente un taux de croissance bien plus lent puisque divisé par 2 par rapport au
taux de croissance moyen (12,5 µm/an). Cependant, le prélèvement effectué en dessous
du hyatus n’a pu être daté pour cause de problème analytique. Ainsi le taux de croissance
durant cette période est soumis à d’importantes incertitudes, notamment sur la durée de
la période d’arrêt de croissance.
L’échantillon GC-13B présente également un modèle quasi linéaire mais les dates ré-
centes (après -500 ans) ont une incertitude associée très importante. Le modèle d’âge
n’est par conséquent pas précis sur la période récente. Par ailleurs, il est supposé que la
stalagmite était active lors du prélèvement mais une datation supplémentaire permetterait
de vérifier cette hypothèse.
Excepté la période précédemment décrite pour l’échantillon GC-13A, les spéléothèmes
présentent un taux de croissance quasi linéaire permettant de retracer les derniers 6000
ans.











































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Vitesse de croissance moyenne
40 cm
orangé-marron
alternance de zones poreuses et compactes de calcite monocristalline
Columnaire allongée






Figure 2.16 – a) Photographie de l’échantillon GC-09B en coupe longitudinale. b) Modèle d’âge pour
l’échantillon GC-09B réalisé par J. Hellstrom (Université de Melbourne). La ﬁgure présente la profondeur
(mm) en fonction de l’âge (kans) selon les datations obtenues et l’incertitude associée (croix noires). En
rouge est représentée l’incertitude associée au modèle d’âge. c) Caractéristiques générales de l’échantillon
GC-09B.











Vitesse de croissance moyenne
15 cm
orangé-marron
alternance de zones poreuses et compactes de calcite moncristalline
Columnaire allongée
de -236 à -5546 ans
6
Présence de hyatus, modèle d’âge non linéaire
30  µm/an (entre 112 µm/an et 12,5 µm/an)
A. B.
C.
Figure 2.17 – a) Photographie de l’échantillon GC-13A en coupe longitudinale. b) Modèle d’âge pour
l’échantillon GC-13A réalisé par J. Hellstrom (Université de Melbourne). La figure présente la profondeur
(mm) en fonction de l’âge (kans) selon les datations obtenues et l’incertitude associée (croix noires). En
rouge est représentée l’incertitude associée au modèle d’âge. c) Caractéristiques générales de l’échantillon
GC-13A.











Vitesse de croissance moyenne
10 cm
orangé-marron
alternance de zones poreuses et compactes de calcite moncristalline
Columnaire allongée
de -72 à -2193 ans
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Figure 2.18 – a) Photographie de l’échantillon GC-13B en coupe longitudinale. b) Modèle d’âge pour
l’échantillon GC-13B réalisé par J. Hellstrom (Université de Melbourne). La figure présente la profondeur
(mm) en fonction de l’âge (kans) selon les datations obtenues et l’incertitude associée (croix noires). En
rouge est représentée l’incertitude associée au modèle d’âge. c) Caractéristiques générales de l’échantillon
GC-13B.
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2.2.2 Description des échantillons
Les trois stalagmites étudiées sont d’aspect très similaire (a, figures 2.16, 2.17 et 2.18
selon les spéléothèmes). Ces échantillons orangés-marrons présentent une cristallographie
très homogène et une fabrique columnaire allongée associée à un débit constant et un
degré de sursaturation assez faible et constant (Couchoud, 2006, 2008b). Cette calcite
monocristalline présente des alternances de zones compactes et de zones plus poreuses
impliquant certainement des changements de cinétique de précipitation et/ou de saturation
de la solution. Les principales caractéristiques de chacun de ces échantillons sont résumées
dans les tableaux des figures 2.16, 2.17 et 2.18 selon les spéléothèmes.
Plusieurs prélèvements ont été réalisés en plus des datations sur chacun de ces spéléo-
thèmes. Ces derniers sont tous synthétisés dans les cartes de prélèvements figures 2.19,
2.20, 2.21. Les méthodes et résultats des proxies organiques seront décrits dans les deux
chapitres suivants (chapitres 3 et 4). Étant donné la quantité de calcite nécessaire pour
l’analyse des lipides et du δ13C de la matière organique (jusqu’à 20 g), ces prélèvements ont
été réalisés sur la deuxième face de l’échantillon GC-09B afin de préserver la première pour
les analyses haute-résolution. Pour comparer les résultats, la localisation de ces échantillons
a été reportée sur la première face (figure 2.19).
Des prélèvements isotopiques ont été réalisés par Isabelle Couchoud préalablement à
ceux des proxies organiques. Les axes de prélèvements correspondent à l’axe de croissance
des stalagmites et la résolution est de 1mm. Les analyses ont été réalisées par Russell
Drysdale sur des poudres de calcite d’environ 1 mg en utilisant un spectromètre de masse
de rapport isotopique à flux continu à l’Université de Melbourne (School of Geography).
Les échantillons sont préalablement dissous dans de l’acide phosphorique 105% à 70°C.
Les résultats ont été normalisés sur l’échelle Vienna Pee Dee Belemnite en se basant sur
différents standards internes et internationaux (NBS18 et NBS19). La précision analytique
moyenne est supérieure à 0,1‰. Une réplication des mesures a été réalisée dans tous les
cas où les résultats pour des échantillons adjascents diffèrent de 0,4‰ ou plus.
- 40 - 2.2. Les spéléothèmes de Garde-Cavale
GC9-B
Zone de mesure de 
fluorescence UV en phase 
solide (M. Quiers)
Zone de prélèvement pour 
les analyses isotopiques du 
carbone de la matière 
organique (M. Quiers)
Zone de prélèvement pour 
datation (I. Couchoud, 
Y. Perrette, M. Quiers)
Zone de prélèvement pour 
analyse des isotopes stables 




D369b : -0.790 ± 0.062
Dates (kans)
D337-339 : -1.325 ± 0.020
D296 : problème analyse
D238-241 : -2.857 ± 0.032
D205 : -3.465 ± 0.039
D152 : -4.052 ± 0.049
D109 : -4.819 ± 0.044
D68 : -5.666 ± 0.081
D54.5 : -5.524 ± 0.052
D52-53 : -5.481 ± 0.044
D35 : -5.784 ± 0.082
D6 : -6.140 ± 0.046


























































Figure 2.19 – Carte des prélèvements réalisés sur l’échantillon GC-09B.
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GC-13A
GC13A-1 : -0.207 ± 0.051
GC13B4(2014) : 5.453 ± 0.150
GC13A-3 : 4.134 ± 0.039
GC13A-2 : -0.771 ± 0.026
GC13A2(2014) : -2.795 ± 0.089
GC13B3(2014) : 4.103 ± 0.152
Dates (kans)
GC13A1(2014) : pb analyse
Zone de mesure de fluorescence UV en phase solide (M. Quiers)
Zone de prélèvement pour les analyses isotopiques du carbone de la matière 
organique (E. Forel, M. Quiers)
Zone de prélèvement pour datation (I. Couchoud, Y. Perrette, M. Quiers)























Figure 2.20 – Carte des prélèvements réalisés sur l’échantillon GC-13A.




















GC13B-1 : -0.04 ± 0.164
GC13B-2 : 0.804 ± 0.111
GC13B-3 : 1.974 ± 0.314
GC13B1(2014) : -0.11 ± 0.46
GC13B2(2014) : -0.72 ± 1.18
GC13B3(2014) : 1.19 ± 0.13
Dates (kans)
Zone de mesure de fluorescence UV en phase solide (M. Quiers)
Zone de prélèvement pour les analyses isotopiques du carbone de la matière 
organique (E. Forel, M. Quiers)
Zone de prélèvement pour datation (I. Couchoud, Y. Perrette, M. Quiers)




Figure 2.21 – Carte des prélèvements réalisés sur l’échantillon GC-13B.
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Les spéléothèmes de la Salle du Précieux ont été choisis pour plusieurs raisons :
- ces spéléothèmes sont proches de la surface. Le projet de recherche portait initiale-
ment sur la reconstruction d’une chronique de pollution atmosphérique en analysant
les HAP. La proximité de la surface était donc une caractéristique importante pour
favoriser la probabilité de piégeage de ces composés.
- la totalité de la période Holocène est couverte par ces spéléothèmes et certaines
périodes se recouvrent, permettant de répliquer le signal.
- il existe peu de chroniques de spéléothèmes dans la région (gain d’information).
Ce site est caractérisé par une bonne connaissance de l’environnement actuel en sur-
face (sols, végétation, activités anthropiques), essentielle à la compréhension des environ-
nements passés, mais le fonctionnement hydrologique de la Salle du Précieux reste encore
peu connu. Par ailleurs, plusieurs archives naturelles ont été étudiées localement et per-




Les proxies organiques émergents
Objectifs du chapitre :
- État des connaissances des proxies organiques
- Extraction et analyse de différents proxies organiques
- Développement méthodologique visant à améliorer la résolution temporelle
des analyses
- Couplage des différents proxies pour évaluer leur robustesse afin d’obtenir
une information paléoenvironnementale convergente
L’utilisation des proxies organiques des spéléothèmes dans les reconstructions paléoen-
vironnementales et climatiques connaît un important développement depuis une dizaine
d’années. En effet, le δ13C de la calcite (δ13CCA) a longtemps été le principal proxy de
l’environnement et de nombreuses études l’ont utilisé pour reconstruire les changements de
végétation et du climat (Denniston et al. , 2001; Genty et al. , 2006; Cosford et al. , 2009).
Cependant, comme nous l’avons vu en introduction (chapitre 1), de nombreux paramètres
peuvent influencer le δ13C dans le sol, puis pendant le transfert jusqu’aux spéléothèmes
(McDermott, 2004; Fairchild et al. , 2006; Couchoud, 2008a; Dreybrodt & Scholz, 2011;
Tremaine et al. , 2011; Riechelmann et al. , 2013), rendant ainsi complexe l’interprétation
environnementale de cet indicateur.
L’avancée des techniques analytiques en géochimie organique a permis de développer
plusieurs traceurs organiques, extraits d’un second pool de carbone correspondant à la
matière organique piégée entre ou dans les cristaux de calcite (Ramseyer et al. , 1997).
L’intérêt de ce développement est d’obtenir des indicateurs ayant un degré d’information
plus élevé que celui obtenu avec le rapport isotopique du carbone de la calcite. Ces indi-
cateurs correspondent à la matière organique totale (Blyth et al. , 2013; Li et al. , 2014;
Perrette et al. , 2015; Quiers et al. , 2015) ou à des composés organiques spécifiques (ex.
Blyth et al. , 2011; Rushdi et al. , 2011; Perrette et al. , 2013; Blyth et al. , 2014; Bosle
et al. , 2014) ; les traceurs moléculaires ayant un plus haut degré d’information. Les ré-
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sultats obtenus semblent prometteurs mais ces proxies restent encore à développer du fait
du faible nombre d’études réalisées et de la méconnaissance des mécanismes de transfert
vers les spéléothèmes. Par ailleurs, les techniques analytiques utilisées présentent plusieurs
désavantages. Elles sont très consommatrices de matériel et leur limite de quantification
est élevée. L’information environnementale obtenue est donc à prendre avec précaution et
surtout, elle est dégradée temporellement.
Cette étude se propose donc de coupler des proxies bien résolus avec d’autres
proxies moins bien résolus mais plus informatifs. Ce couplage a pour but de défi-
nir des proxies organiques robustes permettant de faire converger l’interprétation
paléoenvironnementale afin d’obtenir un enregistrement haute-résolution des envi-
ronnements passés. Une attention particulière a été portée à l’amélioration de la
résolution temporelle des résultats, notamment en adaptant la méthodologie d’ex-
traction.
Pour atteindre cet objectif, plusieurs proxies organiques ont donc été privilégiés :
- le rapport isotopique du carbone de la matière organique (δ13CMO) ;
- les lipides (plus particulièrement les n-alcanes) ;
- les Hydrocarbures Aromatiques Polycycliques (HAP).
Les HAP (section 3.3) et les lipides (section 3.4) sont des traceurs moléculaires permet-
tant d’obtenir une information très spécifique. Les premiers sont des résidus de combustion,
naturelle ou anthropique, dont les cycles de dépôt (depuis l’air)/volatilisation (depuis les
sols) sont liés aux conditions climatiques. Les seconds représentent la contribution des com-
partiments sol et végétation et/ou le type de végétation, et sont influencés également par
les conditions climatiques. Le δ13CMO (section 3.1) est un traceur moins informatif puis-
qu’il trace les évolutions de la matière organique totale et non d’un seul composé. L’intérêt
d’un traceur de la matière organique dans sa globalité est de s’affranchir des mécanismes
de stockage ou de transport spécifiques à chaque composé moléculaire pouvant perturber
la lecture de l’information paléoenvironnementale. Par ailleurs, ce proxy est supposé être
influencé par des facteurs similaires au δ13C de la calcite mais tout en étant moins im-
pacté par la contribution de l’encaissant et par les processus de fractionnement au sein du
système.
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3.1 Matière organique et concepts moléculaires
Ce travail utilise de nombreuses connaissances relatives à la matière organique et s’ap-
puie sur des travaux variés et plus ou moins récents. Cependant, de nouveaux concepts sur
la structure moléculaire de la matière organique émergent principalement depuis les années
2000 (ex. MacCarthy, 2001; Piccolo, 2001; Sutton & Sposito, 2005), et modifient les
théories de la dynamique de la matière organique. Ils n’ont cependant pas été repris dans
toutes les études, et notamment celles de la communauté spéléothèmiste. Aussi, ce travail
présentera brièvement l’évolution de ces concepts afin de faire le lien entre ces travaux et
la connaissance actuelle de la matière organique.
3.1.1 Le concept "polymère"
La matière organique des sols représente un mélange de composants organiques hété-
rogènes en fonction, en âge ou en nature, comprenant les résidus végétaux, les exsudats
racinaires, la biomasse microbienne, des biomolécules et les substances humiques (Semenov
et al. , 2013). Ces dernières sont parmis les substances organiques les plus abondantes à
la surface de la Terre. Plus de 50 % du carbone du sol est ainsi considéré comme du ma-
tériel humique (Chilom et al. , 2009). Ces substances humiques ont longtemps été définies
comme constituées de trois fractions :
- les acides fulviques ;
- les acides humiques ;
- les humines.
Cette disctinction est analytique et repose sur la réponse des différentes fractions à l’ex-
traction alcaline (IHSS, 2015). Dans leur chapitre, Kleber & Johnson (2010) réalisent une
review dans laquelle ils expliquent que cette extraction est à la base de l’étude de la ma-
tière organique des sols et qu’elle est à l’origine d’un biais dans la compréhension de cette
dernière. Plusieurs auteurs ont souligné que les substances humiques obtenues par cette
méthode, ne correspondaient pas à des composés organiques existant dans le sol (Kleber
& Johnson, 2010). L’un des points les plus critiqués est que les processus d’humification
puissent résulter en la formation de polymères macromoléculaires, résistants à la décom-
position du fait de leur complexité.
La vision traditionnelle des processus de décomposition et d’humification des résidus
organiques du sol implique une perte de matériel de type carbohydrates et protéines, et
l’accumulation de matériel humique contenant une proportion importante de carbone aro-
matique (Haider et al. , 1975). Ce point de vue est illustré par la figure 3.1. Même si
l’idée que les processus d’humification concentrent des cycles aromatiques dans la matière
organique des sols est encore largement acceptée, le fait que les composés aromatiques
s’accumulent au cours des processus d’humification est sérieusement questionné (Kleber
& Johnson, 2010).
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Figure 3.1 – Structure du modèle Rothamsted de turnover du carbon dans les sols. DPM = matériel
végétable décomposable ; RPM = matériel végétal récalcitrant ; BIO = biomasse microbienne ; HUM =
matière organique humifiée ; IOM = matière organique inerte. DPM et RPM se décomposent pour former le
CO2, BIO et HUM. BIO et HUM se décomposent et forment plus de CO2, BIO et HUM. D’après Coleman
& Jenkinson (1996) dans Kleber & Johnson (2010).
Le concept de polymère des substances humiques est basé sur le fait que les molécules
composantes de la matière organique des sols sont produites par une synthèse secondaire
à partir des produits de dégradation. Ce postulat implique que les molécules organiques
créées correspondent à des polymères de grande taille liés par liaison covalente, avec une
structure chimique différente de celle du matériel de départ. Ce modèle implique une ré-
sistance à la décomposition (ou récalcitrance) inhérente à la structure moléculaire. Cepen-
dant, les connaissances actuelles mettent en doute et/ou réfutent les théories basées sur
l’augmentation de l’aromaticité et la résistance des molécules produites au cours des pro-
cessus d’humification, tendant à montrer que ce modèle moléculaire est obsolète (Kleber
& Johnson, 2010).
3.1.2 Le concept d’association supramoléculaire
L’observation de la flexibilité de taille et de conformation des substances humiques en
réponse aux changements de pH et de concentration cationique, a poussé les chercheurs à
proposer un modèle moléculaire dans lequel ces substances n’étaient pas une seule molécule
mais un assemblage de différentes molécules (Kleber & Johnson, 2010). Les assemblages
moléculaires sont décrits comme des entités complexes résultant de l’association de deux
espèces chimiques ou plus, liées principalement par des liaisons non-covalentes intermolé-
culaires. Dans le cas de ce modèle, la matière organique des sols est composée des produits
de la dégradation partielle des polymères végétaux. Ces produits sont associés en aggrégats
supramoléculaires par des liaisons non-covalentes ou par des interactions entropiques (Pic-
colo, 2001; Wershaw, 2004; Sutton & Sposito, 2005; Smejkalová & Piccolo, 2008; Chilom
et al. , 2009; Kleber & Johnson, 2010). Ce modèle est en partie basé sur une analogie entre
ces structures supramoléculaires et les membranes bactériennes. Les molécules organiques
seraient ainsi constituées de fragments amphiphiles, s’assemblant à partir d’interactions
faibles avec les molécules d’eau (Piccolo, 2001; Wershaw, 2004). Ce modèle ne propose
pas de raison structurale à la résistance à la décomposition. La stabilisation des substances
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humiques dans le sol serait alors due à l’accessibilité à ces substances pour les processus
biotiques notamment, et non leur récalcitrance (Dungait et al. , 2012).
Ces deux modèles conceptuels sont résumés dans les figures 3.2 et 3.3. L’évolution de
ces derniers a une conséquence directe sur l’interprétation de la dynamique de la matière
organique dans les sols. C’est pourquoi cette distinction a été résumée en préambule de ce
chapitre. Cependant, le concept d’association supramoléculaire n’est pas pris en compte
dans tous les travaux sur la matière organique, et notamment les travaux les moins récents.
Pour plus de facilité, la nomenclature utilisée dans les sections suivantes sera donc celle
associée aux différents travaux sur lesquels s’appuie cette thèse. Dans la mesure du pos-
sible, une attention sera portée afin de conserver un discours cohérent avec ces nouvelles
approches.
Figure 3.2 – Matière organique du sol selon le concept "Polymère", dans Kleber & Johnson, 2010 (reproduit
d’après Baldock & Nelson, 2000; Oades, 1989).
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Figure 3.3 – Modèle conceptuel de la matière organique du sol basé sur le concept des aggrégations
moléculaires. Dans Kleber & Johnson (2010) d’après Wershaw (2004).
3.2 Le δ13C de la matière organique
3.2.1 État de l’art
Le carbone de la calcite et de la matière organique provient majoritairement du sol. Les
fractionnements pouvant se produire dans le système karstique lors du transport du pool
organique sont négligeables (Li et al. , 2014), et le signal de carbone organique est donc très
similaire à celui des sols. Le rapport isotopique du carbone organique (δ13CMO) a été utilisé
comme proxy du paléoclimat et du paléoenvironnement, notamment des paléoprécipitations
et des changements de végétations C3/C4, dans les sédiments de lacs, de tourbières et les
paléosols (ex. Schwartz et al. , 1986; Talbot & Johannessen, 1992; Ménot & Burns, 2001;
Freire & Monteiro, 2013; Zhu et al. , 2013). Cependant, en système karstique seulement
quelques études ont été réalisées sur des sédiments, et seuls trois articles traitent du signal
du δ13CMO dans les spéléothèmes (Blyth et al. , 2013a,?; Li et al. , 2014). Les résultats
obtenus montrent un potentiel intéressant en terme de traçage de l’activité végétale et
pédologique, influencées par les variations cimatiques (Blyth et al. , 2013; Li et al. , 2014).
L’utilisation de ce proxy pourrait donc permettre :
- d’enregistrer les réponses de l’environnement aux variations climatiques ;
- d’aider à l’interprétation du signal du δ13C des carbonates.
Pour comprendre ce signal, une synthèse des facteurs d’influence de ce dernier est présentée
par la suite.
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3.2.1.1 Signature végétale
La valeur de δ13CMO des sols reflète généralement le signal isotopique de la végétation.
Le premier facteur de variation du δ13C de la végétation est le type de photosynthèse.
En effet, les processus photosynthétiques en C3, C4 ou CAM des plantes entraînent un
fractionnement différent du carbone. Le δ13C présente ainsi une différence moyenne de 12
à 14 ‰ entre les plantes en C3 et C4 (Deines, 1980; Mariotti, 1991). Dans les régions
tempérées et froides, la grande majorité des plantes présente un chemin photosynthétique
en C3, exceptées quelques herbacées et céréales. Ces plantes sont caractérisées par un
δ13C faible, entre -22 et -30‰ (Balesdent et al. , 1987; Mariotti, 1991).
D’autres facteurs peuvent également influencer le signal de δ13C mais les amplitudes
de variations sont plus faibles. Ainsi, des facteurs environnementaux comme le stress hy-
drique, le stress osmotique, les faibles températures, une faible luminosité ou encore l’alti-
tude peuvent affecter le fractionnement et modifier le rapport isotopique (Tieszen, 1991).
Plusieurs études montrent par exemple que le δ13C des feuilles des plantes en C3 est né-
gativement corrélé avec les précipitations (Wang et al. , 2008; Kohn, 2010). L’effet de
la température est plus complexe. Elle peut directement influencer l’activité enzymatique
et ainsi affecter la capacité métabolique des plantes, modifiant ainsi le δ13C (Ménot &
Burns, 2001). La plupart des études montrent une corrélation positive entre le δ13C et la
température mais ce n’est pas toujours le cas, puisque certaines études montrent une ab-
sence de corrélation ou une corrélation négative (tableau 3.1 ; Wang et al. , 2013). Selon
l’adaptation de la plante à ces paramètres climatiques, le δ13C peut varier, créant ainsi
des différences entre les espèces. L’amplitude des variations du signal de δ13C est donc
dépendante des espèces végétales (Ménot & Burns, 2001).
De plus, au sein même de la plante, le δ13C des différentes parties végétatives peut
varier avec le type de composés les constituant, du fait de leurs différents processus de
synthèse (Mariotti, 1991). Ainsi, si certains composés comme les sucres, les celluloses et
hémicelluloses présentent une valeur de δ13C similaire à la valeur moyenne de la plante,
d’autres composés comme la pectine et la lignine sont respectivement enrichis et appauvris
en 13C (Mariotti, 1991). Une étude de Amiotte-Suchet et al. (2007) montre que les
variations entre les différentes parties de la plante peuvent être plus importantes que celles
entre végétaux.
La matière organique transférée au sol varie donc selon le type de couvert végétal.
Celle-ci peut être divisée en une fraction hydrophobe (FHO) et une fraction plus hydrophile
(FHI). La première correspond à des composés globalement plus aromatiques, principale-
ment dérivés de la lignine, moins labiles et présentant un δ13C appauvri en 13C. La seconde
correspond au contraire à des composés plus labiles et moins aromatiques, contenant prin-
cipalement des hydrates de carbone, dont la valeur de δ13C est plus forte (Kaiser et al.
, 2001; Kalbitz & Kaiser, 2008; Nakanishi et al. , 2012). Cependant, au vu des concepts
moléculaires développés récemment (ex. Piccolo, 2001; Sutton & Sposito, 2005; Wershaw,
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Tableau 3.1 – Sélection de coefficients de variations du δ13C de plantes en C3 en fonction de la température
pour différentes études (Ménot & Burns, 2001).
2004; Dungait et al. , 2012; Semenov et al. , 2013) et présentés dans la section 3.1, il
est important de noter que cette distinction correspond à une distinction analytique et que
les composés organiques ne sont pas figés dans l’une ou l’autre de ces fractions. Cette
disctinction ayant été utilisée dans de nombreuses études sur le δ13CMO, elle sera donc
également utilisée ici pour plus de commodité. La production différente des composés or-
ganiques selon les espèces végétales et les conditions climatiques entraîne une modification
des composés organiques produits, et donc de la proportion de ces fractions. Ceci induit des
variations du δ13CMO. Ainsi, Kaiser et al. (2001) mesurent des δ13CMO différents selon si
les échantillons sont prélevés sous une forêt de pins (Pinus sylvestris ; FHI = -25‰ PDB
et FHO = -28‰ PDB) ou sous une forêt de hêtres (Fagus sylvatica ; FHI = -26‰ PDB et
FHO = -30‰ PDB). Ce résultat est également obtenu par Amiotte-Suchet et al. (2007)
qui expliquent la différence du δ13CMO de la matière organique dissoute (MOD) du sol par
une différence dans la dynamique des processus de dégradation de la matière organique liée
à la différence de végétation.
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3.2.1.2 Signature pédologique
Les proportions des FHO et FHI contenues dans la MOD peuvent, en plus des va-
riations dues à la végétation, être modifiées par des processus ayant lieu dans le sol. La
matière organique subit des mécanismes de sorption/désorption, aggrégation/désaggréga-
tion, complexation ou encore de dégradation. Ces mécanismes modifient la valeur du δ13C
de la MOD en induisant un fractionnement, en impactant sélectivement les différents types
de composés organiques et en modifiant les proportions de types de composés dans la phase
dissoute.
Les processus de dégradation microbienne sont un paramètre influençant fortement
le δ13CMO des sols. Les processus métaboliques entraînent un enrichissement en 13C de
la matière organique (augmentation du δ13CMO) du fait de l’utilisation préférentielle du
12C par les organismes (Natelhoffer & Fry, 1988; Balesdent & Mariotti, 1996; Kaiser
et al. , 2001). Par ailleurs, la minéralisation préférentielle des composés labiles comme la
cellulose, l’hémicellulose ou les acides aminés, enrichis en 13C, entraîne l’augmentation de
la proportion composés appauvris en 13C dans la MOD (diminution du δ13CMO) (Kaiser
et al. , 2001). Les produits de dégradation sont généralement des composés enrichis en
13C, ayant donc tendance à l’inverse, à augmenter le δ13C de la MOD.
Les processus abiotiques de sorption, aggrégation ou complexation influencent le δ13C
de la MOD en stabilisant une partie des composés organiques au sein des sols et/ou en
limitant leur disponibilité pour les processus biologiques. Ces processus exercent également
la sélection préférentielle de certains composés organiques. Ainsi, une sorption préférentielle
de la fraction hydrophobe est généralement observée (Kaiser et al. , 2001). La MOD
présente ainsi une tendance à l’enrichissement en 13C (augmentation du δ13CMO).
La dynamique de ces processus biotiques et abiotiques est sous l’influence de para-
mètres climatiques. En effet, les mécanismes de sorption sont influencés par exemple par
le type de sol (minéraux, fraction argileuse) ou le pH (Li et al. , 2014). Outre le type
d’écosystème, les communautés bactériennes sont sensibles au climat et particulièrement à
la température et l’humidité. Ainsi, Christ & David (1996) montrent que l’humidité du sol
augmente la quantité de carbone organique dissout (COD) et la proportion de la FHO dans
la MOD. Ce paramètre ne semble cependant pas être un facteur de contrôle prépondérant
sur notre site d’étude puisque l’humidité du sol reste importante la majeure partie de l’an-
née. Ces mêmes auteurs observent également une augmentation totale du COD avec la
température, caractérisée par une augmentation préférentielle de la FHI. Celle-ci intervient
soit par transformation de la matière non dissoute en produits de dégradation hydrophiles,
soit par la transformation de la FHO en FHI due à l’accélération de l’activité microbienne.
L’impact de la température et de l’humidité sont modulés par le temps de résidence de la
matière organique dans les sols, la production végétale, le stock de matière ou encore le
type de précipitations. Li et al. (2014) associent par exemple un signal de δ13C plus négatif
à des périodes plus sèches et l’expliquent par un temps de résidence plus long augmentant
ainsi la possibilité de dégradation, et par une diminution du pH qui limite la quantité de
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FHO adsorbée sur les particules argileuses, augmentant ainsi la proportion de FHO par
rapport à la FHI. Des conditions humides sont au contraire associées à un enrichissement
en 13C du carbone organique. Pour d’autres auteurs, les périodes de sécheresse ralentissent
l’activité bactérienne, augmentent le turnover des communautés microbiennes et modifient
la structure du sol permettant l’accès à un carbone stocké précédemment (Kalbitz et al.
, 2000) ce qui entraîne une augmentation de la proportion de la FHI. Le plus souvent, les
périodes humides sont associées à un appauvrissement du δ13C, et inversement pour les
périodes sèches. La réponse du δ13CMO aux paramètres climatiques est la résultante de
l’interaction de plusieurs processus et reste difficile à appréhender. Dans le cas des sols du
plateau de la Féclaz, l’humidité ne semble pas être un facteur limitant des processus pédo-
logiques étant donné la pluviométrie importante tout au long de l’année. La température
est ainsi probablement le paramètre climatique influençant majoritairement la dynamique
pédologique de ces sols.
Enfin, la proportion des stocks de carbone fournissant le carbone organique à la MOD
peut également influencer le δ13C. Nakanishi et al. (2014) calculent ainsi un apport en
matériel enrichi en provenance de la litière représentant entre 35-52% du carbone organique
extrait des sols lors de la période de fonte des neiges contre moins de 10% en été. Les
variations de ces stocks peuvent modifier l’influence des paramètres climatiques sur le signal
de la MOD.
Pour résumer, le signal végétal du δ13CMO est modifié par plusieurs processus biotiques
et abiotiques lors de son passage dans le sol. La sélectivité et le degré d’efficience de ces
processus font varier les proportions de composés enrichis et appauvris en 13C dans les
eaux de percolation, et donc la valeur globale du δ13C de la MOD. La variation de la
proportion de ces composés est fonction de la dynamique du cycle de la MOD dans le sol,
influencée par le climat. Cependant, il reste encore difficile d’interpréter les variations du
signal de δ13CMO du sol de manière climatique du fait des nombreuses réponses parfois
contradictoires, des différents processus pédologiques à ces facteurs de contrôle.
3.2.1.3 Variation saisonnière du signal
Toutes ces caractéristiques entraînent une saisonalité du signal qui est observée dans
les eaux du sol (Nakanishi et al. , 2014) et les stalagmites (Li et al. , 2014). La variabilité
saisonnière des écosystèmes est sous l’influence d’une multiplicité de facteurs mais répond
principalement à un ou plusieurs facteurs de contrôle limitants. Le climat des Préalpes
est caractérisé par une forte pluviométrie (environ 1700 mm par an Najib, 2000), répartie
également tout au long de l’année. L’hiver est cependant caractérisé par une couverture
nivale persistant jusqu’au printemps. L’humidité des sols n’est donc pas un facteur limitant
de l’activité microbienne, excepté en hiver où les sols sont saturés. L’activité bactérienne
est donc principalement influencée par la température et la production végétale. Ceux-ci
seront donc les facteurs principaux pris en compte dans l’hypothèse de variation du δ13C
de la MOD présentée ci-dessous (figure 3.4).
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En été (A, fig. 3.4), les températures sont plus élevées, et l’activité bactérienne et
racinaire sont importantes. La proportion de FHI augmente donc du fait de l’importance
des produits de dégradation bactérienne, de la forte production racinaire et du turnover plus
important des communautés microbiennes. Cette augmentation a été décrite par Christ &
David (1996) et observée par Tissier et al. (2013) dans un système karstique forestier
des Préalpes, proche de la zone d’étude. Le δ13CMO exporté vers le spéléothème à cette
période devrait donc être enrichi en 13C. Cet enrichissement doit probablement décroître
vers la fin de l’été avec la diminution ou du stock disponible de matière organique.
Durant la période automnale (B, fig. 3.4), un apport important de matière organique
s’effectue vers le sol par la chute des feuilles pour les environnements sous couvert cadu-
cifolié. Cette saison est caractérisée par une augmentation de l’humidité et une diminution
de la température. Celle-ci entraîne une réduction de l’activité bactérienne et donc de la
production de composés solubles. Ceci se traduit par une diminution du δ13C de la MOD.
Cependant, la période automnale est également caractérisée par des épisodes de précipi-
tation intense, lessivant une quantité importante de la matière organique fournie lors de
la chute des feuilles. Bien qu’une proportion importante de la litière soit stockée dans les
horizons superficiels des sols, l’intensité de ces "flushs" de matière organique peut entraîner
un apport de composés labiles important au système karstique et donc un signal en 13C de
la MOD enrichi "momentanément".
L’hiver (C, fig. 3.4) est caractérisé par des précipitations principalement sous forme
solide et par la mise en place d’un couvert nival. Les basses températures limitent l’activité
bactérienne. Les flux vers le système karstique sont faibles (étiage hivernal) du fait du sto-
ckage sous forme solide des précipitations dans le couvert nival. En mesurant la fluorescence
de la MOD, Tissier et al. (2013) observent un signal principalement humique en hiver.
L’activité bactérienne limitée et la diminution de l’adsorption dues aux conditions humides
et froides entraîneraient certainement un signal appauvri en 13C rejoignant le système.
Le printemps (D, fig. 3.4) est caractérisé premièrement par la fonte de la couverture
nivale avec l’augmentation des températures. La température du sol reste faible, limitant
toujours l’activité bactérienne. Le flux de fonte se caractérise par une forte concentration
en matière organique dissoute, probablement la plus importante de l’année, et un δ13CMO
évelé. En effet, la fonte nivale entraîne le lessivage de la matière organique fraîche stockée
en automne et peu dégradée du fait des températures hivernales. Ce signal est observé par
Nakanishi et al. (2014) qui mesurent un enrichissement en 13C associé à une diminution
du SUVA 1, validant l’hypothèse d’une matière organique fraîche et peu dégradée. Ce signal
est également observé dans les mesures de fluorescence réalisées dans le système de Creux
Perrin (Perrette & Quiers, données non publiées), et à la source de la Roche Saint-Alban
par Tissier et al. (2013). Le δ13CMO s’appauvrit au cours de la fonte du fait du lessivage
préférentiel de la FHI dont la proportion diminue avec le temps. À la suite de ce premier
1. SUVA = Specific UV Absorbance ou absorbance UV spécifique en français. Il se calcule en divisant
l’absorbance UV d’un échantillon à 254 nm par sa concentration en carbone organique.
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flush, l’augmentation de l’humidité et surtout celle des températures, relancent l’activité
bactérienne qui a tendance à augmenter de nouveau les valeurs de δ13CMO.
3.2.1.4 Le δ13C des spéléothèmes
Le signal de δ13CMO des spéléothèmes correspond au signal de la MOD qui est transféré
depuis les sols, sous l’influence des facteurs décrits précédemment. Il existe très peu de
données sur le signal du δ13CMO dans les spéléothèmes et les eaux d’écoulement en milieu
karstique. Actuellement, quelques articles concernent le δ13CMO dans les sédiments de
grotte (Panno et al. , 2004; Polk et al. , 2007, 2013) et seulement 3 articles concernent
celui des spéléothèmes (Blyth et al. , 2013a,?; Li et al. , 2014). Ce proxy a été développé
seulement très récemment dans les spéléothèmes du fait de la difficulté pour extraire et
analyser ce carbone organique avec une résolution temporelle acceptable. La technique
d’analyse du δ13CMO des spéléothèmes développée par Blyth et al. (2013a) est basée sur
celle réalisée dans les sols et les eaux par Albéric (2011). Elle correspond à la méthode
utilisée dans cette thèse et sera décrite par la suite (cf 3.2.2). Si les résultats obtenus dans
ces études semblent prometteurs, ces analyses présentent toutefois le désavantage d’être
très consommatrices en matériel puisqu’elles nécessitent 2 g de calcite pour l’étude la plus
récente (Li et al. , 2014).
Les valeurs de δ13CMO obtenues dans les spéléothèmes varient entre -20.1 et -26.5‰
(Blyth et al. , 2013; Li et al. , 2014). Les études réalisées sur des sédiments de grotte
ont interprété le signal de δ13CMO en termes de changement de type végétation (C3-C4)
(Panno et al. , 2004; Polk et al. , 2007, 2013). Dans le cas des spéléothèmes, les études
de Blyth et al. (2013) et Li et al. (2014) relient les variations du δ13CMO à l’activité
microbienne des sols. Blyth et al. (2013) associent le signal de δ13CMO mesuré dans
leur stalagmite avec les changements survenant dans le sol. Ces changements surviennent
en parallèle des changements de végétation sans être nécessairement contrôlés par ces
derniers. Ainsi, la diminution du δ13CMO serait ici associée à une diminution de l’activité
microbienne, en réponse à une dégradation climatique (augmentation de la pluviométrie). Li
et al. (2014) expliquent également les variations du signal en δ13CMO par des modifications
de l’activité microbienne, et de la végétation dans une moindre mesure, suite aux variations
de la température et des précipitations. Ainsi, lors de conditions plus sèches, le temps
d’exposition plus important de la matière organique aux processus microbiens entraîne une
dégradation plus importante résultant en un appauvrissement en 13C.
La comparaison entre le δ13CMO et d’autres proxies organiques (n-alcanes et δ13C de
la calcite) montre une corrélation entre tous ces indicateurs (Blyth et al. , 2013). Cette
comparaison conforte donc notre choix de croiser plusieurs proxies organiques dans le but
d’extraire une information paléoenvironnementale. Les travaux de Blyth et al. (2013) et
de Li et al. (2014) soulignent tout de même l’importance de recherches méthodologiques
afin de valider ces hypothèses, ainsi que la nécessité d’améliorer les techniques analytiques.
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Le δ13C de la matière organique présente un important potentiel pour reconstruire
les réponses de l’environnement aux variations climatiques. L’activité bactérienne et
les processus pédologiques impactant la dynamique de la matière organique semblent
être les principaux paramètres influençant ce signal. Ces derniers sont la résultante
de plusieurs facteurs de contrôle liés notamment au climat, qui ne sont pas toujours
clairement identifiables et nécessitent une étude multi-proxies afin de contrôler et va-
lider les hypothèses d’interprétation. Cet indicateur a donc été choisi pour réaliser un
couplage avec d’autres proxies organiques pour déterminer leur robustesse et extraire
une information paléoenvironnementale en faisant converger leus interprétations.
3.2.2 Méthodologie de l’extraction et de la mesure du δ13CMO
Les analyses du δ13CMO ont été réalisées à l’Université de LaTrobe (Melbourne, Aus-
tralie) sous la direction d’Alison Blyth et de Colin Smith, puis dans un second temps au
laboratoire ISTO à l’Université d’Orléans sous la direction de Patrick Albéric. Ces analyses
se basent sur la méthode développée par Albéric (2011) pour mesurer le 13C de la matière
organique des eaux de surface et des eaux de sols, et adaptée aux spéléothèmes par Blyth
et al. (2013a).
3.2.2.1 Échantillons
Les analyses de δ13CMO ont tout d’abord été réalisées sur l’échantillon GC-09B à
l’Université de LaTrobe (109 échantillons) avant d’être effectuées sur les 4 stalagmites
du réseau Garde-Cavale (GC-x, 94 échantillons). Les plans d’échantillonnage ont été dé-
terminés en fonction de la quantité de matériel nécessaire, de la taille des spéléothèmes,
ainsi que du temps d’analyse disponible sur les machines. Ainsi, des échantillons d’environ
250 mg (9x3x3 mm) ont été prélevés au micromill de manière continue sur la stalagmite
GC-09B. Étant donné la qualité du signal lors de ces premières analyses, la quantité de
matériel prélevé pour les analyses suivantes a été réduite à 50 mg (6x3x1 mm) sur les
autres spéléothèmes afin d’améliorer leur résolution. Cependant, au regard de la taille des
stalagmites étudiées et du temps d’analyse disponible, un échantillonnage continu n’a pu
être effectué. La stalagmite GC-13B, ainsi que la partie récente de GC-13A recouvrant la
même période, ont été prélevées tous les 2 mm. Un échantillonnage a également été réalisé
sur le spéléothème GC-09A. Celui-ci est moins résolu du fait de la taille importante de la
stalagmite, excepté pour plusieurs zones d’intérêt particulier. Le pas d’échantillonnage de
2 mm a été conservé pour celles-ci, lorsqu’elles présentaient des variations importantes du
signal de fluorescence et/ou du signal isotopique de la calcite.
Dans le but d’identifier les sources de la matière organique et les modifications pos-
sibles de son signal isotopique lors de son transfert vers les spéléothèmes, des échantillons
d’eau souterraine et d’extraits de sols ont également été analysés. Les échantillons d’eau
proviennent du système de Garde-Cavale (5 échantillons, salle du Précieux et Creux Perrin ;
figure 2.14). Les seconds sont des extraits à l’eau (14 échantillons) de plusieurs échantillons
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de sols considérés comme représentatifs des différentes associations sol-végétation pouvant
être trouvées au-dessus de ces systèmes. Ces extractions ont été réalisées avec l’aide de
Morgane Revol, et le protocole, ainsi que les caractéristiques des sols, sont décrits dans la
section 4.2.
3.2.2.2 Procédure d’extraction
L’analyse du pool organique des spéléothèmes est particulièrement sensible aux conta-
minations organiques. Wynn & Brocks (2014) ont montré dans leur étude que les mani-
pulations, les prélèvements et le stockage des spéléothèmes pouvaient être des facteurs
importants de contamination. Pour minimiser ces risques, la surface des stalagmites a éga-
lement été nettoyée avant échantillonnage à l’acide chlorhydrique (HCl) 1M, pour supprimer
une partie de la couche superficielle des spéléothèmes, potentiellement la plus polluée (Blyth
et al. , 2006; Blyth & Watson, 2009; Blyth et al. , 2013; Wynn & Brocks, 2014). L’HCl uti-
lisé pour le nettoyage a été purifié par extraction liquide/liquide au dichlorométhane (DCM)
répétée 6 fois. De plus, une attention particulière a été portée lors des prélèvements et des
analyses afin de ne mettre les échantillons en contact avec aucun matériau organique.
Tous les échantillons de stalagmite ont été dissous dans l’acide phosphorique H3PO4
3M en ratio 1 mL d’acide / 100 mg de calcite (Albéric, 2011; Blyth et al. , 2013a). Cet acide
a été choisi préférentiellement à l’HCl, afin d’éviter les interférences entre les halogénures
et l’oxydant (persulfate de sodium) utilisé pendant les analyses, pouvant entraîner une
oxydation incomplète du carbone organique dans le réacteur (Albéric, 2011). Environ 150
mg de calcite en poudre par échantillon a été dissoute dans un volume approximatif de 1,5
mL d’acide pour les analyses réalisées à Melbourne. La quantité de calcite a été réduite à 50
mg pour celles réalisées à Orléans. 1,5 mL d’eau milliQ a été ajoutée aux 0,5 mL d’H3PO4
pour ces échantillons afin 1) d’augmenter le volume de solution pour permettre de répliquer
des analyses si besoin, et 2) de diminuer la concentration en acide afin de limiter le risque
de la formation d’un précipité de phosphate de calcium au sein de l’aiguille d’injection ou
de l’instrument. Les volumes injectés étant 10 fois supérieur à ceux utilisés à Melbourne
(100 µL contre 10 µL), la qualité du signal n’a pas été affectée par cette diminution de la
concentration. Dans leur travaux, Blyth et al. (2013a) n’ont détecté aucun problème de
précipitation lors de leur analyses, notamment en maintenant un flux d’eau permanent dans
le système. Pour s’affranchir du signal du carbone inorganique dans les échantillons, le CO2
dissous a été retiré à l’aide d’un concentrateur rotatif sous vide pendant 1h à l’Université
de LaTrobe (Blyth et al. , 2013a), et sous flux d’azote pendant 3 minutes à l’Université
d’Orléans (Albéric, 2011). Ces deux méthodes ont été testées et validées dans les travaux
précédemment cités. Les échantillons ont ensuite été transvasés dans des vials de 1,8 mL
pour être analysés en LC-IRMS (flow-injection mode). Dans la mesure du possible, ils ont
été analysés rapidement à la suite de l’extraction, même si Blyth et al. (2013a) ont montré
que les échantillons pouvaient être analysés au moins jusqu’à 24h après le dégazage sans
qu’une redissolution du CO2 atmosphérique ne soit détectable.
- 60 - 3.2. Le δ13C de la matière organique
Les échantillons d’eau et les extraits de sol ont été directement acidifiés avec quelques
gouttes d’acide phosphorique 3M puis ont été purgés du CO2 dissous de la même manière
que les échantillons de stalagmite (Albéric, 2011).
Pour chaque technique, les blancs ont été réalisés de la même façon que les échantillons,
sans ajout du matériel organique.
3.2.2.3 Analyse
Pour les deux laboratoires, la méthode d’analyse en LC-IRMS est identique (cf figure
3.5), et les spécificités concernant les paramètres d’analyse et réactifs utilisés sont ren-
seignées dans le tableau 3.2. L’appareil se compose d’une chromatographie liquide (LC)
directement couplée à une interface d’oxydation en phase liquide, et reliée ensuite à un
spectromètre de masse (IRMS). Ce LC-IRMS est ici utilisé sans colonne, en "flow-injection
mode", pour analyser l’ensemble des composés simples et macromoléculaires (bulk mode
analysis). 10 µl à 100 µl (respectivement à l’Université de LaTrobe et à l’ISTO) sont in-
jectés dans l’instrument via un préleveur automatique et circulent avec la phase mobile (un
acide dilué) à un débit de 300 µl/min. Les composés sont oxydés en CO2 dans le réacteur
maintenu à 100°C, grâce à l’ajout de réactifs dans la phase mobile : un oxydant (H3PO4)
et un catalyseur (persulfate de sodium Na2S2O8). Ce CO2 est ensuite extrait de la phase
liquide grâce à une unité de séparation à flux d’hélium (counter-flow) pour être introduit
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Figure 3.5 – Méthode d’analyse du δ13CMO en LC-IRMS (d’après Elsner et al. , 2012).


















Soil water W7 : 13C DOC  = -27.99‰ ± 0.02‰




Figure 3.6 – Exemple d’une mesure du δ13C répliquée trois fois, encadrée par 3 pulses de gaz de référence
en entrée et 2 en sortie (Albéric, 2011).
Afin d’éviter tout regazage (Albéric, 2011), les réactifs et la phase mobile sont dégazés
sous vide dans un bain à ultrasons pendant 1h préalablement aux analyses, et sont ensuite
maintenus constamment sous flux d’hélium (Albéric, 2011; Blyth et al. , 2013a). Les valeurs
isotopiques du carbone sont exprimées en pour mille par rapport au standard international
Vienna Peedee Belemnite (-22,92 ‰ VPDB) et calculées par le logiciel Isodat (Thermo
Scientific). Le δ13C du gaz de référence est normalisé en utilisant différents standards
allant de molécules simples à plus complexes (voir tableau 3.2). Chaque analyse commence
par plusieurs injections du gaz de référence pour déterminer le δ13C de l’échantillon et
se termine par plusieurs pulses de contrôle (exemple figure 3.6). Chaque échantillon est
répliqué 3 fois, pendant la même analyse à l’ISTO et en 3 analyses différentes à Melbourne.
Blyth et al. (2013a) ayant montré que l’extraction et l’analyse donnaient des résultats
stables et répétables (écart-type de 0,1 ‰ sur 21 échantillons), les triplicats ont une
fonction de contrôle. Les échantillons dont l’écart-type des triplicats est supérieur à 0,4
‰ ont fait l’objet d’une nouvelle analyse, sauf si cette valeur a pu être clairement imputée
à un seul des triplicats. Dans ce cas, seules les valeurs de δ13C des deux autres triplicats
ont été prises en compte. La stabilité de l’appareil au cours du temps est contrôlée en
comparant les valeurs de δ13C de référence avec les valeurs mesurées. Les blancs sont
analysés régulièrement (tous les 5 à 10 échantillons) pour contrôler la propreté du système,
mais également afin de le nettoyer et limiter les contaminations inter-échantillons.
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3.2.3 Résultats méthodologiques
3.2.3.1 Université de LaTrobe
Les échantillons ont été analysés sur 8 runs d’analyse (figure 3.7). Afin de pouvoir
couvrir la totalité de la stalagmite, un échantillon sur deux a été analysé dans un premier
temps (runs 1 à 4). Les échantillons manquants ont été analysés par la suite (runs 5 à 8).
Une coupure de l’arrivée de l’azote a stoppé le run 5 en cours d’analyse. Les échantillons
n’ayant pu être analysés ont été mesurés lors du run 6. Ces 2 runs ont donc été regroupés
ensemble. Il en est de même pour les runs 7 et 8 dont les échantillons ont été passés
en 2 temps. Les mesures réalisées sont répétables (écart-type moyen de 0,13 ‰ sur les
répliquats, 164 analyses).








































Figure 3.7 – Valeurs de δ13CMO mesurées et reportées le long de l’axe de croissance de la stalagmite GC09B
lors des différents runs d’analyse effectués à l’Université de LaTrobe.
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Les runs 2, 4 et 7-8 sont des runs de répétitions des runs 1, 3 et 5-6 respectivement.
Ils contiennent les quelques échantillons avec un écart-type supérieur à 0.4 ‰ ainsi que
d’autres échantillons ré-analysés pour vérifier la répétabilité d’un run à l’autre. Ces runs
de répétition ont été effectués dans la journée suivant le run qu’ils répètent. L’écart-type
moyen pour la répétition du run 5-6 est faible (0.14 ‰) mais est un peu plus élevé pour
les répétitions des runs 1 et 3 (respectivement 0,31 et 0,47 ‰). Enfin, une très forte
différence est observée pour les quelques échantillons des runs 1 et 3 répétés lors du run
7-8 (écart-type moyen de 1,91 ‰).
Dans tous les cas, les valeurs du δ13CMO des runs de répétitions sont plus négatives
que celles des premiers runs. Blyth et al. (2013a) observent au contraire une augmentation
des valeurs isotopiques des échantillons lorsqu’ils sont analysés le lendemain ou quelques
jours plus tard, qu’ils associent à l’interaction entre l’acide et la matière organique (ex.
floculation d’une partie des composés organiques). Un regazage ou des interactions avec
l’acide auraient eu l’effet inverse de celui observé sur les valeurs de δ13CMO dans notre cas.
L’hypothèse pouvant expliquer cette diminution du δ13CMO est que le type de matériel
organique mesuré n’est pas le même. En effet, le matériel ayant floculé sous l’influence
des conditions acides est déposé sur les bords par l’action centrifuge du concentrateur
rotatif lors du dégazage (Blyth et al. , 2013a). Il se peut que ces molécules finissent par
se mélanger aux autres au cours du temps, modifiant ainsi la fraction mesurée. Plusieurs
travaux font état d’une floculation préférentielle de la FHO à haut poids moléculaire de la
matière organique (Sholkovitz et al. , 1978). Ce phénomène a également été observé sur
les extractions de matières organiques réalisées sur des spéléothèmes pour des mesures de
concentration en carbone organique (Quiers et al. , 2015). Or Albéric (2011) et Kaiser
et al. (2001) observent des valeurs de δ13CMO respectivement 1,5 et 3 ‰ plus négatives
pour la FHO extraite sur résine XAD-8. Cette plus forte négativité est attribuée à la nature
différente de cette fraction : un matériel moins dégradable, généralement peu transformé
par rapport à sa source (Kaiser et al. , 2001). Elle comporte des abondances plus faibles
d’alcanes, enrichis en 13C, et une quantité importante de composés aromatiques, souvent
associés aux dérivés de la lignine, ce qui expliquerait sa valeur plus négative de δ13CMO.
Une légère modification de la proportion des fractions mesurées peut donc être à l’origine
de ces valeurs plus négatives.
Cependant, cette diminution des valeurs de δ13CMO est également valable pour les
échantillons du run 5-6 analysés plus tard par rapport aux échantillons des runs 1 et 3 entre
lesquels ils s’intercalent. Il est donc probable que les variations du δ13CMO observées entre
2 points ne soient pas des variations "réelles", mais pouvant résulter d’un ou plusieurs biais
analytiques (par exemple, contamination, floculation ou dérive instrumentale) dont il est
difficile d’évaluer la part dans ces variations.
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Figure 3.8 – Évolution de l’amplitude du gaz de référence (m/z 44) au cours du temps.





















Figure 3.9 – Évolution des aires des pics des blancs mesurés durant les analyses. Les blancs réalisés avec
le premier acide sont présentés en bleu et en rouge pour ceux avec le second acide.
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Si une dérive de l’instrument est peu probable au regard de la stabilité de l’amplitude du
gaz référence (variations de 200 m/z 44, figure 3.8), il est possible qu’une contamination
due à l’acide ou au passage des échantillons dans l’appareil modifient les valeurs de δ13CMO
mesurées. L’acide utilisé pour les extractions a été renouvelé entre les runs 4 et 5, et leur
amplitude montre une légère différence puisque les pics du premier acide présentent une
aire supérieure (6,98 en moyenne) à ceux du second (3,88 en moyenne, figure 3.9). On peut
supposer que le premier acide est "moins propre" que le second ce qui peut expliquer une
différence dans les valeurs de δ13CMO des échantillons. Cette différence tend cependant à
disparaître lors du dernier run. Par ailleurs, les aires des pics des blancs sont en moyenne
20 fois inférieures à celles des échantillons. La différence entre les deux blancs pourrait
donc expliquer une partie des variations du δ13CMO des échantillons mais n’en n’est pas
obligatoirement la seule cause.
Une modification des réactifs (propreté, dégazage) a également pu être à l’origine
d’une évolution des valeurs de δ13CMO mesurées en modifiant l’efficience de l’oxydation du
carbone. Un problème de redissolution du carbone inorganique est cependant à exclure car
les échantillons auraient présentés une augmentation de leur valeur isotopique.
Ces données sont donc difficilement utilisables, à la fois en termes de valeur absolue
puisque les répétitions montrent une différence importante, et en termes de variation du
signal puisque celui-ci semble être influencé par un ou plusieurs biais expérimentaux. Leur
nature et leur proportion dans les variations des valeurs de δ13CMO sont difficiles à identifier
et évaluer, ce qui ne permet pas d’appliquer une correction. En l’absence de correction et
sans possibilité d’évaluer l’influence de ces biais expériementaux sur les données, celles-ci
ne seront pas utilisées par la suite pour l’interprétation du signal paléoenvironnemental.
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3.2.3.2 ISTO, Université d’Orléans
Les échantillons ont été analysés sur trois jours (150 analyses). Les valeurs mesurées et
les valeurs de référence de δ13C des standards montrent une dérive d’environ 3‰. Celle-ci
a été corrigée en appliquant la relation linéaire entre les valeurs mesurées et théoriques des
standards aux valeurs mesurées des échantillons. Cependant, cette correction s’est révélée
insuffisante car même une fois corrigées, les valeurs de δ13C des standards présentent tout
de même une diminution au cours du temps (figure 3.10).



































Figure 3.10 – Évolution des écarts des valeurs de δ13C mesurées par rapport à la valeur de référence des
standards au cours du temps (représenté par le numéro d’acquisition de la mesure).
Une dérive de l’appareil reste peu probable, d’une part car sa stabilité a été vérifiée,
et d’autre part car les standards présentent des dérives différentes. Une évolution ou une
contamination des standards pourrait également expliquer cette dérive des valeurs. Une
contamination de l’acide utilisé ou du système est aussi envisageable. L’aire des pics des
blancs est très variable au cours des analyses (entre 1 et 41 Vs), notamment pour ceux
contenant de l’acide, ce qui semble appuyer l’hypothèse d’une contamination. En moyenne,
l’aire des blancs représente près de 15 % du signal des échantillons et pourrait donc avoir
un impact sur le δ13CMO mesuré. Cependant, l’augmentation de l’aire des pics des blancs
est aléatoire et ne présente pas de structure au cours du temps, comme c’est le cas pour
les standards. Si une contamination est tout à fait probable, il reste cependant difficile
d’identifier avec certitude la source de la dérive dans les données.





































Figure 3.11 – Grille de correction des valeurs de δ13C basée sur l’évolution des valeurs des standards au
cours du temps et leur variation par rapport aux valeurs théoriques.
Pour contourner ce problème, les valeurs de δ13CMO des échantillons ont donc été
finalement corrigées à l’aide d’une grille de correction bilinéaire (figure 3.11) basée sur
l’évolution des valeurs isotopiques des standards au cours du temps ainsi que leur écart à
la mesure théorique. Elle est basée une première régression linéaire des valeurs observées
de δ13C des standards au cours du temps (représenté par le numéro d’acquisition de la
donnée). Une seconde régression linéaire entre les précédents coefficients directeurs et les
valeurs théoriques de δ13C des standards a été réalisée pour obtenir la grille de correction
présentée dans la figure 3.11. Cette grille a été utilisée pour obtenir des données de δ13CMO
corrigées à partir des données mesurées des échantillons et de leur numéro d’acquisition.
Pour vérifier la validité de cette correction, les runs d’analyse ont été comparés à des
runs de répétitions mesurés par la suite (figure 3.12). L’écart-type est faible (0,3 et 0,45
‰ respectivement pour GC-13B et GC-09A), sauf dans le cas de la stalagmite GC-
13A qui présente un écart-type moyen de 1,5 ‰. Une forte augmentation de l’aire des
pics des blancs a été observée avant l’analyse de ces échantillons, pouvant donc provenir
soit d’une contamination interne au système (contamination inter-échantillons), soit d’une
contamination externe de l’acide ou l’eau contenue dans les blancs. Des échantillons d’eau
de surface provenant d’une autre étude ont également été analysés avant. Les échantillons
provenant de GC-13A ont été analysés peu de temps après. Malgré les nombreux blancs
analysés pour nettoyer le système, il se peut que les échantillons aient été contaminés par
le système ou l’acide.
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La valeur absolue du δ13CMO obtenue pour les échantillons de stalagmite est donc très
incertaine du fait de la dérive des valeurs. Celle-ci n’ayant pas été clairement identifiée, la
valeur absolue du δ13CMO est donc difficilement interprétable. Cependant, excepté quelques
échantillons, les répétitions présentent les mêmes variations que les analyses. La variation
des valeurs de δ13CMO le long des spéléothèmes peut donc être utilisée, avec précaution,
pour l’interprétation en tenant compte du biais sur les valeurs absolues.
Tableau 3.3 – δ13CMO des échantillons d’eau et d’extraits de sols mesurés à l’ISTO et corrigés à partir de
la correction bilinéaire. Tous les extraits de sols correspondent à des extraits à l’eau réalisés à partir de
l’horizon A (sauf autre spécification).
Échantillons δ13CMO
Eau d’infiltration Creux Perrin Rivière -26,48
Infiltration -29,84
Salle du Précieux Collecteur -26,68
Infiltration rapide -26,08
Ruisseau -28,25




Cambisol couvert prairial -27,85
couvert prairial -27,73
couvert prairial - horizon B -27,23







Les échantillons d’eau et de sols ont été analysés en début de séquence (valeurs dans
le tableau 3.3). Des réplicats de l’extraction de la matière organique des sols ayant été
réalisés, ils ont été utilisés ici pour répéter les analyses. L’écart-type entre ces répétitions
est très faible (0,07 ‰). La quantité d’acide utilisée pour acidifier les échantillons est
beaucoup plus faible que pour les stalagmites ce qui a pu limiter les contaminations. Par
ailleurs, ces échantillons ont été analysés en début de séquence et avant les échantillons
extérieurs, le risque de contamination inter-échantillon est donc plus faible. Si la valeur
absolue du δ13CMO mesuré est à prendre avec précaution, les différences entre échantillons
peuvent être considérées comme fiables.
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Figure 3.12 – Valeurs corrigées des δ13C des échantillons de stalagmite mesurés à Orléans et des échantillons
répétés.
3.2.3.3 Comparaison inter-laboratoire
Dans le but de reconstituer une partie de la chronique Holocène à l’aide des 3 stalagmites
du réseau de Garde-Cavale présentées dans le chapitre 2, il était nécessaire de pouvoir
comparer entre eux les échantillons mesurés dans les deux laboratoires. Afin de pouvoir
comparer les données, certains échantillons de GC-09B ont été analysés à Orléans. Leurs
valeurs de δ13C ont été corrigées par la relation linéaire entre les valeurs mesurées et les
valeurs théoriques des standards car l’appareil présentait une dérive d’environ 3‰. Aucune
autre dérive n’ayant été détectée, ces valeurs corrigées ont été comparées aux valeurs
obtenues à l’Université de LaTrobe sans utilisation de la grille de correction précédemment
citée. Le graphe 3.13 présente les deux jeux de données reportées le long de la stalagmite.
Ils présentent un écart-type moyen de 2,7‰ avec des valeurs de δ13C très majoritairement
inférieures pour les échantillons mesurés à Orléans.
Aucune corrélation n’a pu être établie (R2 = 0, 01) entre les deux jeux de données,
ne permettant pas d’appliquer une correction. Les données sont donc difficilement compa-
rables. Plusieurs hypothèses peuvent expliquer ces écarts. Une contamination des échan-
tillons durant la période de temps (presque 1 an) entre les deux analyses a été la première
hypothèse suggérée. Cependant, les analyses sont effectuées sur la matière organique to-
tale et non sur des composés organiques spécifiques présents à l’état de trace. Elles sont
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Figure 3.13 – Comparaison des valeurs de δ13C des échantillons de GC09B mesurés dans les deux labora-
toires.
donc moins sensibles aux apports externes de composés organiques. De plus, au regard des
conditions de stockage (dans une feuille d’aluminium, à l’intérieur de sachets hermétiques),
cette hypothèse paraît peu probable.
Les techniques de dégazage sont différentes mais ont toutes deux été testées et validées
lors des précédents travaux (Albéric, 2011; Blyth et al. , 2013a). La technique utilisée
à Orléans a seulement été testée sur des échantillons d’eau et des extraits de sols et
aurait pu paraître insuffisante au regard des concentrations en carbonates importantes des
échantillons de spéléothèmes. Cependant, si le dégazage n’avait pas été suffisant, les valeurs
de δ13C des échantillons mesurés à Orléans auraient été supérieures à celles obtenues à
Melbourne.
En revanche, le flux d’azote n’entraîne pas de dépôt des matières floculées sur les
parois des vials comme le concentrateur rotatif sous vide. Un mélange des différentes
fractions de la matière organique est donc probable. La proportion de ces fractions mesurées
étant différente entre les deux méthodes, cela pourrait expliquer les différences de valeurs
de δ13C (voir plus haut). Les différences de concentration des réactifs et/ou le type de
produits utilisés (tab. 3.2) pourraient également être à l’origine de différences dans les
valeurs de δ13C. En effet, le catalyseur et l’oxydant, ainsi que la phase mobile présentent
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des concentrations et des débits plus faibles à Melbourne qu’à Orléans. Une modification
de ces réactifs pourrait entraîner une différence dans l’oxydation et donc un artéfact dans
la mesure du rapport isotopique.
Ces données sont donc difficilement comparables et nécéssiteraient plusieurs tests pour
identifier clairement les différents biais et proposer un protocole et/ou une correction adap-
tés. Plusieurs tests faisant varier la concentration, le débit et le type de réactifs pour un
même échantillon standard pourraient permettre d’évaluer l’influence de ces derniers sur la
mesure du rapport isotopique. De même, des tests sur les méthodes de dégazage et sur
l’influence de la floculation et/ou des modifications liées aux conditions acides, pourraient
permettre d’identifier la proportion de la dérive liée à ces processus. Enfin, une méthode de
calibration basée sur la construction d’une "courbe de dégazage" permettrait d’améliorer
la robustesse des résultats mesurés. Celle-ci pourrait être construite à partir de différentes
mesures du même échantillon à différents temps de dégazage. La valeur de δ13CMO corres-
pondrait alors au plateau de la courbe, atteint après dégazage total de l’échantillon. Cette
courbe permettrait également d’obtenir la proportion du signal du carbone organique et
inorganique par comparaison entre les valeurs de δ13C de l’échantillon non dégazé, et de
l’échantillon après dégazage total.
Résumé :
- analyse discontinue du δ13CMO de tous les spéléothèmes dans deux ; laboratoires
différents
- réduction du prélèvement de 150 mg à 50 mg de calcite ;
- résultats obtenus à LaTrobe University : écart-type important entre les répétions dont
la cause est difficilement identifiable (évolution des réactifs, mélange de plusieurs
fractions organiques, contamination) = données difficilement exploitables ;
- résultats obtenus à l’ISTO (Université d’Orléans) : évolution du δ13C des standards
corrigée à l’aide d’une grille combinant le biais du δ13C par rapport au δ13C théorique
en fonction du temps = valeurs absolues non exploitables mais utilisation possible des
variations du δ13CMO avec précaution ;
- comparaison inter-laboratoires : résultats différents pour les mêmes échantillons sans
distinction de la cause de ces différences ;
- exploitation difficile des données de δ13CMO des spéléothèmes obtenues dans
cette étude.
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3.3 Les HAP, marqueurs des pollutions anthropiques
3.3.1 État de l’art
3.3.1.1 Nature et source des HAP
Les Hydrocarbures Aromatiques Polycycliques (HAP) sont des molécules composées de
2 noyaux aromatiques ou plus (cycles benzéniques), constitués essentiellement d’atomes
de carbone et d’hydrogène (tableau 3.4). Ils sont formés lors de la combustion incomplète,
soit de manière naturelle (ex. feux de forêts, volcanisme), soit anthropique (combustion de
fuels fossiles, déchets industriels, feux agricoles). Les émissions liées aux activités humaines
sont la source prédominante des HAP dans l’atmosphère depuis 1850 (Baek et al. , 1991).
Les sources anthropiques majoritaires sont domestiques (50% des émissions en Europe
et Amérique du Nord), principalement dues au chauffage résidentiel. Le transport, et ma-
joritairement le transport routier, est quant à lui la seconde source de ces émissions. Les
autres sources anthropiques proviennent de l’industrie et de l’agriculture. Ces composés
peuvent être transportés sur de longues distances (Masclet et al. , 1988; Baek et al. ,
1991; Aamot et al. , 1996) et se retrouvent dans tous les compartiments environnemen-
taux, du fait de leur persistence et d’une émission constante. Ils ont donc fait l’objet de
nombreuses études en raison de leur caractère cancérigène et mutagène (Nielsen et al. ,
1996; Boffetta et al. , 1997; Cachada et al. , 2012; Wickliffe et al. , 2014) et 16 de ces
composés ont été classés comme prioritaires par l’agence de Protection de l’Envrionne-
ment américaine (US-EPA, tableau 3.4). En France, l’émission et la concentration de ces
composés sont réglementées. Par exemple, la somme des concentrations de BbF, BkF,
BghiP et IP doit être inférieure à 0,1 µg/L dans les eaux destinées à la consommation. Du
fait de l’importance de la littérature sur ces molécules, de leur persistence dans tous les
environnements et de la variété de leurs propriétés physico-chimiques (gradient de volatilité,
d’hydrophobicité), ces molécules sont des traceurs efficients des contaminants organiques
atmosphériques. Ces propriétés permettent également de les utiliser en tant que marqueur
des sources de matière organique discriminées par la circulation en fraction soluble ou en
fraction particulaire.
3.3.1.2 Sensibilité des milieux de montagne aux HAP
Malgré leur importance en terme de santé publique, les propriétés de transfert des HAP
entre les différents compartiments environnementaux ne sont pas toujours bien déterminées.
Ces composés peuvent être présents dans l’atmosphère sous 2 phases différentes : une phase
gaseuze et une phase particulaire. Ils sont d’abord générés en phase gazeuse puis adsorbés
sur des particules durant leur condensation due au refroidissement post-combustion. Ce
changement de phase est plus ou moins rapide selon la volatilité des molécules.
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Tableau 3.4 – Structure moléculaire des HAP définis comme prioritaires par l’US-EPA (Ravindra et al.
, 2008). * Non inclus dans la liste prioritaire ; D = non listé comme cancérigène ; B2 = probablement
cancérigène.
En plus de ces changements de phase, les HAP dans l’atmosphère peuvent être (Birgül
et al. , 2011) :
- dégradés par réaction chimique ou photochimique ;
- transportés avec les masses d’air (en phase gazeuse ou particulaire) ;
- déposés, soit par dépôt humide, soit par dépôt sec ;
- revolatilisés après dépôt.
Les mécanismes de dépôts permettent le transfert de ces contaminants aux autres
compartiments environnementaux : les sols, l’eau, les végétaux ou encore la faune, princi-
palement par des processus de bioaccumulation. Les concentrations en polluants organiques
volatiles dans différents médias sont donc le résultat de la dynamique des processus de dé-
pôt et volatilisation. Les plus fortes concentrations surviennent lorsque le taux de dépôt est
très supérieur au taux de volatilisation (Daly & Wania, 2005).
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Figure 3.14 – Schéma conceptuel des mécanismes favorisant le dépôt des polluants organiques en montagne
(Wania & Westgate, 2008).
Les milieux de montagne fonctionnent comme des accumulateurs de HAP. Ainsi, de
faibles températures et de forts taux de précipitations, qui sont caratéristiques des milieux
de montagne en région tempérée, favorisent ces dépôts et expliquent en partie les fortes
concentrations de contaminants en altitude (Daly & Wania, 2005; Wania & Westgate,
2008; Tremolada et al. , 2009, figure 3.14) D’autres facteurs comme les précipitations
nivales, les nuages, ou le brouillard, qui sont des phénomènes réguliers en montagne, ac-
centuent les processus de dépôt (Baek et al. , 1991; Daly & Wania, 2005). En effet, les
flocons de neige et les gouttes d’eau du brouillard sont considérées comme plus efficients
que les gouttes de pluie pour piéger les HAP du fait de leur plus grande surface spécifique.
La couverture végétale est également un important capteur, et le dépôt en phase sèche est
souvent plus important en milieu forestier qu’en milieu ouvert (McLachlan & Horstmann,
1998). Le couvert forestier réduit également la capacité de volatilisation de ces contami-
nants. En région tempérée, les moyennes montagnes sont donc des environnements ayant
tendance à accumuler ces contaminants organiques du fait de leurs caractéristiques clima-
tiques et environnementales.
Par ailleurs, dans certains cas comme dans celui des Alpes, des sources d’émissions
locales importantes s’ajoutent aux sources éloignées (Marchand et al. , 2004). Les fonds
de vallées et les versants eux-mêmes, concentrent des activités résidentielles, industrielles,
agricoles et touristiques, qui sont une source importante de HAP (Golly, 2014; Golly et al.
, 2015). Les caratéristiques des mouvements atmosphériques en montagne, comme les
inversions thermiques, le barrage de masses d’air et en particulier les vents diurnes, per-
mettent l’accumulation de ces contaminants en milieu montagnard (Daly & Wania, 2005).
Une forte émission locale s’associe donc à la sensibilité de ces milieux.
Plusieurs travaux ont mis en évidence le rôle de puits de l’environnement alpin pour les
HAP, comme pour d’autres polluants organiques atmosphériques. La surveillance de ces
milieux s’est donc accrue notamment pour des raisons de santé publique. Les milieux de
montagne concentrent en effet une grande variété de communautés animales et végétales
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uniques ayant développé des adaptations spécifiques à l’altitude (Daly & Wania, 2005).
Or ces contaminants affectent à la fois la faune et la flore d’altitude. Ainsi les HAP ont
été associés à des ruptures symbiotiques limitant la diversité des lichens (Blasco et al. ,
2008), des nécroses ou des diminutions de production de la biomasse des plantes vasculaires
(Desalme et al. , 2013) ou encore à des lésions toxico-hépatiques chez les poissons (Vives
et al. , 2004). Si des études ont été réalisées sur les mousses, les lichens ou les populations
aquatiques de certains lacs d’altitude, les impacts sur les chaînes trophiques par exemple
sont encore méconnus.
En plus de l’aspect écologique, la potentialité d’un impact sanitaire sur les populations
vivant dans ces milieux ou utilisant ces ressources est à surveiller. Outre la contamination
de l’air et la contamination alimentaire par bioaccumulation, ces polluants peuvent avoir
un impact important sur la ressource en eau potable (Daly & Wania, 2005; Gabrieli et al.
, 2010 (a)). Ces régions fournissent notamment une quantité importante de la ressource
en eau (Daly & Wania, 2005). Les systèmes karstiques, qui représentent parfois la totalité
de la ressource en eau potable de certaines populations, sont particulièrement vulnérables
(Schwarz et al. , 2011; Perrette et al. , 2013). Cependant, les facteurs et la dynamique
de transfert des HAP de l’atmosphère aux aquifères ne sont pas encore bien appréhendés.
Par ailleurs, les concentrations en HAP très élevées mesurées actuellement dans les sols, et
supérieures aux émissions actuelles, peuvent également être dues à des productions passées.
Perrette et al. (2008), par exemple, montrent que la période de charbonnage (entre 1700 et
1900 AD) a entraîné une production très importante de HAP, indiquant qu’une proportion
des concentrations actuelles dans les sols est probablement due aux varations historiques
des émissions. Cependant, si certaines études font état des variations en HAP sur les 300
dernières années (Gabrieli et al. , 2010 (b)), les variations des émissions de HAP à de plus
longues échelles de temps sont encore peu connues.
3.3.1.3 Facteurs d’influence de la dynamique des HAP
Influence du couvert nival Une grande partie des précipitations en milieu de montagne
s’effectue sous forme de neige. Les flocons sont des capteurs atmosphériques plus efficients
que les gouttes d’eau, d’une part du fait de leur porosité et de leur surface plus importantes
(Carrera et al. , 2001), et d’autre part du fait du piégeage de particules lors de leur formation
(Gabrieli et al. , 2010 (a)). Ils favorisent donc l’accumulation des HAP. Des dépôts secs
importants peuvent également avoir lieu à la surface du couvert nival, influencés notamment
par les faibles températures et les vents (Daly & Wania, 2005; Gabrieli et al. , 2010 (a)).
Après s’être déposés, les contaminants passent par différents processus de répartition
et de transfert dans le manteau, et de volatilisation ou de drainage en période de fonte
(Wania et al. , 1999, figure 3.15). Ces phénomènes entraînent une concentration de ces
contaminants au sein du manteau neigeux (Bizzotto et al. , 2009; Bogdal et al. , 2009),
généralement caractérisée par une prépondérance des HAP légers (Carrera et al. , 2001;
Gabrieli et al. , 2010 (a); Perrette et al. , 2013). Dans l’étude de Gabrieli et al. (2010 (a)),
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Figure 3.15 – Différents processus affectant les concentrations des contaminants persistants organiques
dans le couvert nival (Herbert et al. , 2006)
le Naphtalène, Fluoranthène et Phénanthrène (HAP légers) représentent jusqu’à 60% de
la totalité des HAP mesurés dans la couverture nivale.
Le processus de fonte influence fortement la période et la distribution des contaminants
organiques transférés aux écosystèmes terrestres et aquatiques (Meyer et al. , 2006). En
conditions expérimentales, Meyer et al. (2006) observent un relargage tardif des HAP liés
aux particules en fin de période de fonte, en même temps que la majorité des particules
piégées dans le manteau. Les HAP légers présents en phase dissoute sont quant à eux relar-
gués presque uniformément pendant la fonte. Cependant, des processus de métamorphisme
et les cycles de gel/dégel en conditions naturelles modifient la structure du couvert nival.
Or ces changements ainsi que la perméabilité du couvert peuvent modifier la période de
relargage. Ainsi Simmleit & Herrmann (1987) observent un pic de concentration des HAP
particulaires en début de période de fonte certainement dû aux circulations interstitielles.
Enfin, les phénomènes de volatilisation sur le manteau neigeux sont généralement limi-
tés en hiver du fait des températures faibles mais peuvent augmenter au printemps, pendant
la fonte (Daly & Wania, 2005). Le couvert nival représente donc un compartiment d’accu-
mulation et de concentration des HAP en hiver, avant de relarguer les contaminants vers
les sols et les aquifères durant la période de fonte, modifiant ainsi les distributions et la
dynamique de transfert de ces derniers.
Influence de la végétation La végétation joue un rôle important dans les processus de
dépôt et de volatilisation des HAP. Les organes végétaux, et en particulier les feuilles,
captent ces contaminants par dépôt sec, dépôt humide ou par absorption des HAP en
phase gazeuse. Les dépôts humides sont assez peu efficaces pour distribuer ces polluants
à la végétation, contrairement aux sols. En hiver notamment, la chute des feuilles limite le
piégeage de ces molécules par les plantes. Les dépôts secs en revanche sont plus efficaces, et
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il a été montré qu’ils sont plus importants en milieu forestier qu’en milieu ouvert (McLachlan
& Horstmann, 1998). Ils peuvent entraîner une concentration en HAP plus importante dans
la canopée que dans les précipitations (Wilcke, 2000).
Le type de végétation peut également avoir un impact sur la capacité de piégeage des
HAP et plusieurs études observent une plus grande concentration de HAP chez les résineux
que chez les feuillus (Matzner, 1984; Van Brummelen et al. , 1996; Wilcke, 2000). La
volatilisation en couvert forestier est également limitée puisque la capacité de rétention des
milieux forestiers au couvert végétal dense est également supérieure à celle des végétations
éparses (Daly & Wania, 2005). Ces polluants peuvent donc par la suite être transférés aux
sols, soit par lessivage des dépôts secs, soit via la chute des feuilles (Wilcke, 2000). Les
forêts, et principalement les forêts de conifères que l’on retrouve en altitude, induisent donc
une amplification de la contamination (McLachlan & Horstmann, 1998; Perrette et al. ,
2013). Belis et al. (2009) trouvent ainsi une concentration dans les sols forestiers pour les
4 HAP qu’ils étudient, correspondant approximativement aux émissions des 15 précédentes
années. Considérant que les forêts sont l’écosystème prépondérant dans les Alpes, avec
approximativement 50% de la superficie sous couvert forestier, elles jouent donc un rôle
majeur dans le cycle des polluants de cette région (Belis et al. , 2009).
Influence du type de sol Les HAP dans les sols ont tendance à l’accumulation du fait
de leur stabilité élevée et de leur mobilité limitée résultant de leur faible solubilité dans
l’eau (Grimalt et al. , 2004). Ainsi, une étude récente de Quiroz et al. (2011) a mesuré
des concentrations entre 290 et 2300 ng/g de HAP dans les sols de plusieurs régions de
montagne en Europe. Plusieurs facteurs pédologiques peuvent favoriser ou limiter l’accu-
mulation ou le transfert depuis les sols, notamment le pH, la capacité d’échange cationique,
l’humidité relative, et la matière organique (Yang et al. , 2010). Une large proportion des
polluants organiques est en effet immobilisée dans les sols du fait d’une interaction impor-
tante avec la matière organique (Yang et al. , 2010). Cependant, une corrélation n’est pas
toujours observée entre la quantité de matière organique et la concentration en HAP (Qui-
roz et al. , 2011). La qualité de la matière organique influence également les mécansimes
de sorption des HAP, puisque les différentes fractions de cette dernière sont reconnues
pour avoir une affinité très variable pour les HAP (Doick et al. , 2005; Pan et al. , 2007).
L’association des HAP avec la matière organique dissoute dépend de sa polarité, de sa
configuration structurale ou encore de sa composition chimique (Wilcke, 2000). Ainsi, la
fraction assimilée aux humines représente la fraction adsorbant préférentiellement ces pol-
luants (Tremolada et al. , 2012). Les sols en général, et surtout la litière, présentent donc
une concentration en HAP supérieure à celle des végétaux, principalement du fait d’un
effet de "concentration" résultant du turnover plus rapide de la matière organique compa-
rativement à celui des HAP ainsi que de l’accumulation du matériel végétal. Dans les sols
non perturbés, la contamination est donc principalement concentrée à la surface du fait de
la distribution de la matière organique (Krauss et al. , 2000). Les différences de matière
organique en fonction du type de sol affectent donc l’accumulation et le transfert des HAP.
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La composition minérale peut aussi influencer la rétention des HAP dans les sols, notam-
ment lorsque le taux de matière organique est faible. La calcite dans les sols par exemple,
semble contribuer à l’amplification de l’adsorption des HAP puisqu’il a été montré que les
HAP ont une forte tendance à s’adsorber sur la calcite et que cette dernière peut contribuer
à l’adsorption des HAP par complexation avec plus de substances humiques (Lu et al. ,
2012).
Les paramètres climatiques affectent également la dynamique des HAP dans le sol, en
particulier car ils sont responsables des modifications de la matière organique (Tremolada
et al. , 2012). L’augmentation du pH entraîne la solubilisation des composés organiques
dans les sols. Elle favorise donc le transfert des HAP, complexés à la matière organique
dissoute, et limite ainsi l’adsorption des polluants dans les sols (Hippelein & McLachlan,
2000). La sorption des polluants organiques atmosphériques est également favorisée par la
diminution de l’humidité relative des sols (Hippelein & McLachlan, 2000).
L’occupation des sols a également un impact important sur le type et la quantité de
HAP stockés. Les sols forestiers sont généralement les sols qui accumulent le plus de
HAP par comparaison avec les sols prairiaux et agricoles (ex. Aamot et al. , 1996; Krauss
et al. , 2000; Tremolada et al. , 2008). Les pratiques agricoles influencent également les
concentrations en HAP et leur persistence (Wilcke, 2000; Oleszczuk & Pranagal, 2007).
Le labour par exemple entraîne une dilution des contaminants dans le sol alors que dans les
prairies permanentes, on observe une plus forte accumulation en surface due à l’absence de
dilution. L’épendage peut entraîner une concentration importante en HAP par l’application
de résidus très concentrés en HAP, qui peut persister dans le temps (Wilcke, 2000).
Enfin, les pertes en HAP dans les sols sont peuvent être dues au ruissellement, mais
également à des phénomènes de volatilisation influencés par différents facteurs comme
l’humidité du sol ou le potentiel redox, et à un transfert vers la biosphère. Une partie
des HAP est lessivée depuis les sols et transportée en fraction soluble. Ces pertes sont
cependant limitées par rapport aux dépôts et à l’immobilisation de ces composés puisque
plusieurs études montrent que les sols agissent comme des accumulateurs (ex. Belis et al. ,
2009) et comme des filtres envers ces contaminants (Simmleit & Herrmann, 1987; Schwarz
et al. , 2011; Perrette et al. , 2013).
Influence saisonnière En montagne dans les zones tempérées, l’hiver et le printemps
sont marqués par une tendance à l’accumulation des HAP avec un échange préférentiel de
l’atmopshère vers la végétation, les sols et les systèmes aquatiques (voir la figure 3.16 sur
les processus saisonniers de volatilisation/dépôt des polluants organiques semi-volatiles en
montagne de Daly & Wania, 2005). Cette accumulation est la résultante de températures
plus froides, de l’augmentation des précipitations, du couvert nival et ensuite de la fonte
de ce dernier. En plus de ces facteurs environnementaux, l’augmentation du chauffage
résidentiel en hiver, associée à une faible dispersion des masses d’air à cette saison, cause
une augmentation de la concentration en HAP atmosphériques durant cette période, et
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Figure 3.16 – Schéma des processus saisonniers influençant les échanges air-surface des contaminants
organiques semi-volatiles en montagne (Daly & Wania, 2005). Les flèches bleues et rouges représentent
respectivement les processus de dépôt et de volatilisation dont le bilan représente la tendance à l’accumu-
lation ou au relargage des contaminants. Ces échanges sont à moduler en fonction des caractéristiques de
volatilisation des composés.
renforce ainsi la tendance à l’accumulation de ces polluants (Motelay-Massei et al. , 2003;
Marchand et al. , 2004). Dans les territoires touristiques urbanisés, l’augmentation des
rejets des véhicules, et des activités anthropiques en général, a été démontrée.
La saison estivale est caractérisée par une concentration en polluants moins élevée du
fait des températures plus élevées, de la diminution des précipitations et des émissions. Les
processus de volatilisation sont également plus importants.
Ces différences saisonnières d’accumulation et de perte des HAP entraînent une diffé-
rence saisonnière du transfert de ces polluants vers les systèmes karstiques. Ainsi, suivant la
saison, les concentrations en HAP dans les eaux d’infiltration sont également très variables
et peuvent passer de quelques ng/l jusqu’à plusieurs dizaines de g/l pour un même système
(Schwarz et al. , 2011; Perrette et al. , 2013; Alam et al. , 2014; Shao et al. , 2014).
Plusieurs études dans les Alpes observent une augmentation des concentrations durant la
période hivernale et printannière (Schwarz et al. , 2011; Perrette et al. , 2013).
3.3.1.4 Les HAP en milieu karstique et dans les spéléothèmes
Les concentrations en HAP mesurées dans les eaux karstiques sont très variables selon
les systèmes, les environnements de surface, le climat et les sources d’émissions. Elles
atteignent par exemple 1699 ng/L en moyenne dans les eaux filtrées de la rivière souterraine
de Laolongdong en Chine dans un bassin anthropisé (Alam et al. , 2014) contre seulement
65 ng/L dans les eaux d’écoulement de la grotte des Elaphes, dans les Préalpes françaises
(Perrette et al. , 2013). La plupart de ces eaux montrent cependant une prépondérance
CHAPITRE 3. Les proxies organiques émergents - 81 -
des HAP légers (2 à 3 cycles), au moins pour la phase dissoute (Perrette et al. , 2013;
Alam et al. , 2014; Shao et al. , 2014). La phase particulaire quant à elle peut montrer une
plus grande proportion d’HAP plus lourds (Shao et al. , 2014). Schwarz et al. (2011) dans
leur étude d’un système karstique allemand observent cependant une majorité des HAP de
poids moléculaire moyen à lourd qui sera discutée par la suite.
Les études admettent généralement une source atmosphérique pour les HAP retrouvés
dans les eaux souterraines du fait de la similarité entre les signaux des dépôts atmosphé-
riques et des eaux souterraines (Schwarz et al. , 2011; Perrette et al. , 2013). De même,
la plupart s’accordent sur le rôle important de filtre du sol. En effet, le signal en HAP de
ce dernier montre une distribution différente, caractérisée par la proportion plus importante
de HAP à haut poids moléculaires retrouvés dans les échantillons de sols par rapport aux
échantillons d’eau de la plupart des systèmes étudiés (Schwarz et al. , 2011; Perrette et al.
, 2013; Alam et al. , 2014; Shao et al. , 2014). L’augmentation de cette fraction peut être
causée par une dégradation, une revolatilisation des HAP les plus légers ou un changement
de la source d’émission, et majoritairement par l’accumulation préférentielle des HAP à fort
poids moléculaires, seuls les HAP plus légers étant remobilisés.
Pour beaucoup d’auteurs, le transfert des HAP du compartiment atmosphérique aux
eaux souterraines est le fait d’un transport particulaire. Ainsi, l’enrichissement des eaux
souterraines en HAP dans beaucoup de systèmes coincide généralement avec une augmen-
tation du débit et de la turbidité à la suite d’évènements pluvieux ou de la fonte des neiges
(Simmleit & Herrmann, 1987; Schwarz et al. , 2011; Meus et al. , 2014). La relation sou-
vent positive avec la turbidité, a amené plusieurs auteurs à proposer le transport particulaire
comme transport majoritaire dans ces milieux (Simmleit & Herrmann, 1987; Schwarz et al.
, 2011; Meus et al. , 2014; Shao et al. , 2014). Schwarz et al. (2011) montrent ainsi
qu’en milieu rural, la plupart des HAP sont immobilisés dans les sols, et seule une partie
est remobilisée via le transport particulaire. Ceci explique également la prépondérance des
HAP moyens et lourds dans les eaux souterraines puisqu’ils sont généralement liés à des
particules et ne se trouvent pas ou peu sous forme dissoute.
Cependant, en milieu naturel et stable, Perrette et al. (2013) observent que les conta-
minants semblent être principalement transférés avec les dépôts humides, remobilisant une
petite proportion des dépôts secs. L’absence totale de HAP lourds dans les eaux souter-
raines suggère un rôle de filtre du sol et un transport particulaire limité. Cette différence
s’explique par la dynamique des sols en surface. Dans l’étude de Perrette et al. (2013), le
système étudié se développe sous un sol forestier organique stable alors que dans l’étude
de Schwarz et al. (2011), les sols agricoles surmontant le système présentent une pression
érosive importante, augmentant certainement le transport particulaire et diminuant le rôle
de filtre du sol. Si la grande majorité des études s’accordent à montrer le rôle de filtre du
sol, plus ou moins important, les modalités de transfert du signal restent encore à étudier.
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Les environnements de montagne constituent des environnements où l’accumu-
lation des polluants organiques volatiles, et notamment des HAP, est favorisée. Les
conditions environnementales et climatiques caractéristiques des milieux d’altitude,
renforcent les mécanismes de dépôt et le stockage de ces composés dans différents
compartiments environnementaux. Ainsi, les forêts, le couvert nival et les sols des
Alpes contiennent des concentrations importantes en HAP, souvent supérieures aux
émissions. Si le sol joue un rôle de filtre pour ces contaminants, la forêt et le couvert
nival ont une part prépondérante dans le processus de transfert, permettant leur
redistribution vers le milieu aquatique. Ainsi, les aquifères karstiques de montagne
sont particulièrement vulnérables à ces pollutions. Au regard du peu d’études réali-
sées sur ces systèmes, en particulier en milieu alpin, les modalités de transfert de ces
polluants sont encore peu connues et nécessitent d’autres recherches. L’étude des
HAP dans des spéléothèmes des Alpes vise donc plusieurs objectifs :
- obtenir une chronique des pollutions aux HAP au cours du temps afin d’évaluer
les contaminations et leur évolution ;
- identifier les facteurs climatiques et anthropiques influençant le transfert de ces
molécules pour comprendre la dynamique des proxies organiques ;
- intégrer les résultats au couplage multi-proxies pour identifier les variations
environnementales durant l’Holocène.
3.3.2 Développement de la technique d’extraction et d’analyse des HAP
Les analyses de HAP ont été réalisées au laboratoire EDYTEM ainsi qu’au laboratoire
LCME 2 de l’Université Savoie Mont-Blanc. Excepté les travaux de Perrette et al. (2008)
sur une stalagmite du Vercors, il n’existe aucune étude publiée sur l’extraction et la mesure
des HAP dans les spéléothèmes. L’étude de ces proxies a donc nécessité un développement
méthodologique afin d’optimiser la méthode d’extraction de ces composés.
3.3.2.1 Protocole initial d’extraction des HAP
La méthode d’extraction initiale des HAP est basée sur celle développée par Alexandra
Durand à partir de la méthode décrite dans Perrette et al. (2008) pendant son post-
doctorat au laboratoire EDYTEM. Les composés recherchés et analysés avec cette méthode
(tableau 3.5) correspondent aux 15 composés mesurés dans les travaux de Perrette et al.
(2008) et classés prioritaires par l’agence de Protection de l’Envrionnement américaine
(US-EPA). Comme ils sont présents à l’état de trace, des précautions particulières ont
donc été prises afin de limiter les contaminations durant leur extraction. Toute la verrerie
2. Laboratoire Chime Moléculaire et Environnement, Université Savoie Mont-Blanc
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Tableau 3.5 – HAP ciblés par la méthode d’extraction et d’analyse utilisée dans cette étude.
Composé Abbréviation Nbr de cycles Formule
Naphtalène N 2 C10H8
Acénaphtène Ace 3 C12H10
Fluorène Flu 3 C13H10
Phénanthrène Phe 3 C13H10
Anthracène An 3 C14H10
Fluoranthène Fla 4 C16H10
Pyrène Pyr 4 C16H10
Benzo (a)anthracène BaA 4 C18H12
Chrysène CHR 4 C18H12
Benzo (b)fluoranthène BbF 5 C20H12
Benzo (k)fluoranthène BkF 5 C20H12
Benzo (a)pyrène BaP 5 C20H12
Benzo (g,h,i)pérylène BghiP 6 C20H12
Dibenzo (a,h)anthracène DBahA 5 C22H14
Indéno (1,2,3,c,d)pyrène IP 6 C22H12
a été rincée au Gigapur pendant 1 à 2h, puis trempée dans un bain d’acide nitrique à 0,1%
pendant 48h et rincée 3 fois à l’eau UHQ. Elle a également été rincée avec de l’acétone
pour analyse avant utilisation. Des échantillons provenant d’une chute de GC-09A ainsi
que de la calcite en poudre commerciale ont été utilisés pour les tests visant à développer
le protocole.
Le protocole initial d’extraction comporte 3 étapes principales, présentées dans la figure
3.17 visait à extraire les différentes fractions, adsorbées sur les cristaux et piégées dans la
matrice cristalline :
- une extraction solide/liquide à partir de calcite broyée
40 mL d’acétone sont ajoutés à la poudre de calcite et laissés à son contact sous
ultrasons et réfrigérants pendant 10 minutes. La solution est ensuite centrifugée à
3500 tours/minute et le résidu est séparé du surnageant pour subir une nouvelle
extraction. Cette opération est répétée avec 40 mL d’un mélange acétone/DCM
(volume en rapport 1 :1), 40 mL de DCM, puis 40 mL de cyclohexane successivement.
Le résidu final est conservé pour l’attaque acide. Tous les surnageants récupérés ont
été rassemblés en un seul échantillon, qui est évaporé au rotavapeur jusqu’à ce qu’il
ne reste environ que 2 mL de solution, alors récupérée dans un vial. Cet échantillon
est ensuite stocké au frigo en attendant l’analyse en HPLC.
- une attaque acide à l’HCl 3M
20 mL d’eau et 20 mL de DCM sont ajoutés au résidu humide. Toujours sous ré-
frigérants et ultrasons, l’HCl 3M, préalablement nettoyé, est ensuite ajouté goutte
à goutte, pour limiter la perte des HAP liée à l’effervescence de la réaction, jusqu’à
dissolution complète de la calcite.
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- une extraction liquide/liquide au DCM
Une extraction est réalisée à l’aide d’une ampoule à décanter en ajoutant 20 mL de
DCM à la solution. Cette opération est répétée avec de nouveau 20 mL de DCM,
ajoutés à la phase organique récupérée précédemment. La phase organique est ensuite
évaporée au rotavapeur jusqu’à conserver 2 mL, puis récupérée dans un vial, avant
d’être stockée au frigo.
3.3.2.2 Amélioration du protocole
Après de premiers tests, cette méthode d’extraction présente le désavantage d’être
très sensible aux contaminations organiques et de nécessiter une quantité de matériel très
importante (5 g). Pour améliorer la résolution temporelle des analyses tout en limitant les
risques de contamination, la méthode d’extraction a subit plusieurs modifications au cours
du temps qui sont résumées dans la figure 3.17. Les différentes évolutions du protocole
sont discutées ci-dessous.
Suppression de l’étape 1 (extraction solide/liquide) La subdivision de l’extraction des
HAP en deux étapes avait pour but d’évaluer la proportion de HAP adsorbée à la surface
des cristaux (étape 1, fig. 3.17) et celle piégée dans la matrice cristalline (étape 2 et 3,
fig. 3.17). L’étape d’extraction solide/liquide a cependant été abandonnée pour plusieurs
raisons. Les premiers tests réalisés ont montré une importante contamination des échan-
tillons, or les nombreuses phases d’extraction que comporte cette étape sont autant de
sources de contaminations potentielles. De plus, le résidu humide résultant de l’extraction
liquide/liquide voit également son risque de contamination augmenter.
Par ailleurs, Wynn & Brocks (2014) montrent que la probabilité d’adsorption de molé-
cules organiques durant le stockage, la manipulation et la phase de préparation de l’échan-
tillon est importante. Le risque de contamination de la fraction adsorbée sur et entre les
cristaux pendant le stockage ou le broyage de l’échantillon avant analyse est important
et amplifié par la faible concentration de cette fraction intercristalline. Si l’extraction so-
lide/liquide permet donc d’obtenir la concentration en HAP superficiels et intercristallins
séparément de ceux piégés dans les cristaux, le signal de cette fraction est comparativement
très faible et contient potentiellement une proportion importante de molécules extérieures.
Cette étape a donc été abandonnée au profit d’un signal total en HAP pour réduire le risque
de contamination.
Modification de l’étape 2 (attaque acide) Les conditions acides sont connues pour
avoir un impact important sur la matière organique avec notamment des phénomènes de
foculation et de modification structurale des molécules. Pour vérifier que l’attaque acide
n’a pas d’impact important sur les molécules de HAP analysées, des tests ont d’abord été
réalisés en utilisant une solution standard contenant les HAP ciblés.









































































































































































































































































































































































































































































































































































































N Ace Flu Phe An Fla Py
r
BaA CH




N Ace Flu Phe An Fla Py
r
BaA CH









































Figure 3.18 – Concentration en HAP (µg/mL) pour l’échantillon témoin d’acide et l’échantillon d’eau (A)
et l’écart-type par rapport aux concentrations du standard (µg/mL, B).
Trois échantillons de 500 µL de standard ont été évaporés à sec sous flux d’azote puis
repris dans 500 µL de méthanol. Dans deux des échantillons, respectivement 5 mL d’HCl
3M (quantité nécessaire pour dissoudre 0,5 mg de calcite) et 5 mL d’eau milliQ ont été
ajoutés et laissés en contact pendant 5 min pour évaluer l’impact de l’acide. Ces deux
échantillons ont ensuite subi une extraction liquide/liquide au DCM (+10 mL, 2 fois) avant
d’être évaporés au turbovap et filtrés à 0.22 µm. Ils ont été évaporés à sec et repris dans
500 µL d’acétonitrile (ACN) avant analyse.
Les résultats (fig. 3.18, a) montrent une faible différence (0,028 µg/mL au total)
entre les échantillons de standard dans l’eau et l’acide. Par ailleurs, une perte d’environ
15% est observée entre le standard et les échantillons avec l’eau et l’acide (fig 3.18,
b). Cette perte concerne principalement les HAP à faible poids moléculaire, pour lesquels
l’écart est légèrement plus important dans le cas de l’acide. Le rendement sur les molécules
à haut poids moléculaire est meilleur dans le cas de l’échantillon contenant de l’acide.
L’impact de l’acide sur l’échantillon peut être considéré comme négligeable par rapport
au rendement obtenu avec de l’eau. La perte en HAP légers est certainement due aux
différentes étapes du protocole, plutôt qu’à l’effet de l’acide puisqu’elle est observable
également dans l’échantillon d’eau. Ces molécules sont très volatiles ce qui explique la
proportion importante de perte lors des expériences. L’acide chlorhydrique peut donc être
utilisé sans impact particulier lié à l’acidification de l’échantillon.
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Á la suite de la suppression de l’étape 1, l’attaque acide est réalisée directement sur
la calcite, réduit en poudre. L’utilisation des réfrigérants et du bain à ultrasons a été pro-
gressivement abandonnée au fur et à mesure des tests réalisés (fig. 3.17). Le dispositif de
refroidissement, initialement pensé dans le but de limiter la volatilisation des HAP liée à
l’échauffement (Lüers & ten Hulscher, 1996; Banjoo & N., 2005) lors de l’attaque acide, re-
présentait une source de contamination. Par ailleurs, les différents tests réalisés ont montré
que l’échauffement était très limité. Ce dispositif a donc été supprimé.
Le bain à ultrasons, utilisé pour permettre un mélange homogène de l’échantillon afin
de mieux dissoudre la calcite, a été remplacé par un agitateur magnétique afin de simplifier
la procédure. Enfin, une dernière évolution du protocole a remplacé la poudre de calcite
par les blocs de calcite. Les échantillons sont ainsi dissous directement sans passer par une
étape de broyage, qui pourrait augmenter le risque de contamination. Cette modification
a également permis de mettre en place une procédure de nettoyage des échantillons avant
analyse, toujours dans le but de réduire les risques de contamination. Ainsi, avant extraction
les blocs de calcite sont trempés dans un bain d’HCl afin de supprimer 1 à 2 mm de calcite
pour limiter la proportion de polluants d’origine exogène dans les échantillons (Blyth et al.
, 2006; Blyth & Watson, 2009; Blyth et al. , 2013; Wynn & Brocks, 2014). Ils sont
ensuite rincés à l’eau milliQ pour retirer l’acide, puis au DCM pour limiter tout reste de
contamination. L’attaque acide est donc ensuite réalisée directement dans un becher en
ajoutant l’HCl 3M goutte à goutte à l’aide d’une burette, toujours pour limiter la perte des
HAP liée à l’effervescence de la réaction.
Optimisation de l’étape 3 (extraction liquide/liquide) Pour l’extraction liquide/liquide,
le solvant initialement utilisé était le cyclohexane (Fanget et al. , 2002; Perrette et al. ,
2013). L’intérêt de ce solvant était de créer une barrière due à sa faible densité pour limiter
les pertes liées à l’effervescence produite par l’attaque acide. Cependant, lors des différents
tests réalisés, la présence d’eau dans les échantillons après l’extraction liquide/liquide a été
observée. Celle-ci n’a pu être retirée avec un traitement au Na2SO4 qui complexe habituel-
lement avec l’eau, certainement du fait de la présence du chlore en grande quantités dans
la solution. Pour éviter ce problème, l’utilisation du DCM en remplacement du cyclohexane
a été envisagée. Même si ce solvant ne permet plus d’avoir un effet de barrière, sa densité,
plus importante que celle de l’eau, permet d’éviter la présence d’eau dans l’échantillon lors
de la récupération de la phase organique de l’extraction liquide/liquide. Les tests réalisés
montrent que la capacité d’extraction de ce solvant est similaire, voire supérieure au cy-
clohexane ce qui va dans le sens de plusieurs travaux (Domeno et al. , 2006). C’est par
ailleurs un solvant utilisé dans plusieurs études pour extraire les composés organiques des
spéléothèmes(ex. Blyth et al. , 2006). Le DCM sera donc préférentiellement utilisé par la
suite.
Contamination Il est important de noter que de nombreux problèmes de contaminations
ont été rencontrés au cours du développement de ce protocole, et ce malgré l’attention par-
ticulière apportée au risque de contamination. Les premiers blancs réalisés présentaient une
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contamination importante puisque les résultats d’analyse ont montré une saturation princi-
palement dans la gamme des HAP légers alors qu’ils contenaient uniquement des solvants.
La présence d’un grand nombre d’autres composés fluorescents a également été notée.
Wynn & Brocks (2014) ont montré que des contaminants organiques volatiles pouvaient
pénétrer et diffuser à l’intérieur d’échantillons et pourraient donc se retrouver également
dans les blancs. Par ailleurs, ces auteurs ont également souligné que certains contaminants
organiques peuvent être apportés par les solvants et/ou générés par les réactions chimiques
effectuées, comme l’attaque acide. Ces contaminations restent présentes malgré d’autres
tests après plusieurs nettoyage successifs de la verrerie et le changement des solvants.
Ces tests suggèrent une pollution atmosphérique au niveau du laboratoire et les analyses
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Figure 3.19 – Concentration moyenne et écart-type en HAP (µg/mL par composé) des échantillons de
blancs (5 échantillons) réalisés selon le protocole final. Les composés BghIP à IP sont non détectés ou
détectés dans un seul échantillon.
La figure 3.19 présente les concentrations moyennes des 15 HAP des blancs réalisés au
LCME selon le dernier protocole. Tous les HAP sont détectés et les composés N, Flu, Phe,
Fla et Pyr présentent des concentrations moyennes supérieures à 0,005 µg/mL (jusqu’à
0,021µg/mL en moyenne pour le naphthalène). Les composés les plus lourds sont ceux
que l’on retrouve en moins grande concentrations. Ceci est probablement dû au fait que
la source de ces contaminations est certainement atmosphérique et que les composés plus
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volatiles (plus légers) sont donc plus représentés. Par ailleurs, les solvants et l’acide utilisés
peuvent également être une source de contamination non négligeable.
Le protocole final a été simplifié en supprimant les procédures de refroidissement,
les ultrasons et le broyage de la calcite au profit d’une étape de "nettoyage des
échantillons" directement sur les blocs de calcite (étape préliminaire figure 3.17). Il
consiste donc en seulement deux étapes principales puisque l’extraction solide/liquide
a également été supprimée pour limiter les contaminations :
- une attaque acide à l’HCl 3M
Pour 5 g de calcite, l’attaque acide est donc réalisée avec 20 mL d’eau milliQ et
environ 40 mL d’HCl 3M, ajouté goutte à goutte à la burette jusqu’à dissolution
complète de la calcite.
- une extraction liquide/liquide au DCM (2 x 40mL et 1 x 20 mL).
Après extraction, la phase organique est passée au turbovap sous azote à 40°C
et filtrée à 0.22 µm dans une seringue en verre avant d’être stockée au frigo.
3.3.2.3 Analyse
Avant analyse, la solution est évaporée à sec sous flux d’azote. L’échantillon est ensuite
repris dans 250 µL d’acétonitrile dont 100 µL seront placés dans un vial pour analyse. Les
analyse se font en HPLC (High Performance Liquid Chromatography) sur une chaîne Merck
se composant de :
- un passeur automatique Merck AS-2000 A Autosampler
- une colonne C18 Nucleosil 100-5 C18 PAH de 25 cm ; 4,6 mm de diamètre ; 5 µm
(ref. 720117.46)
- un four Eppendorf CH-500 (Tcol = 30C)
- une pompe pour phase mobile Merck L-6200A Intelligent Pump
- une interface Merck D-6000 Interface
- un dégazeur à membrane Gantorr BG-14
- PE Nelson 200 Series Interface
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Tableau 3.6 – Gamme d’étalonnage utilisée en HPLC pour l’analyse des HAP.







Les échantillons sont prélevés par le passeur automatique et injectés avec un gradient
d’élution binaire méthanol/eau dans l’HPLC, plus sensible que la GC-MS (chromatographie
en phase gazeuse), où la séparation des composés est réalisée à l’aide d’une colonne de type
phase inverse C18 (voir plus haut). Une fois séparés, les composés sont détectés en sortie
de colonne grâce à un détecteur de fluorescence. L’étalonnage est réalisé régulièrement
à l’aide de solutions standards, comme décrit dans le tableau 3.6. Des échantillons de
standards sont également intercalés dans les séries d’échantillons afin de vérifier la stabilité
de l’appareil.
3.3.3 Résultats méthodologiques
Le protocole développé plus haut permet d’obtenir des concentrations en HAP contenus
dans 5 g de calcite. Pour obtenir un signal haute-résolution et pouvoir déterminer une chro-
nique de pollution pendant l’Holocène, la masse des échantillons utilisée doit être réduite.
Pour cela, plusieurs tests ont été mis en place afin :
- d’évaluer la qualité de la méthode en mesurant les rendements ;
- de déterminer la reproductibilité des mesures en effectuant des répliquats sur des
échantillons de calcite broyée ;
- de diminuer la concentration de masse de calcite utilisée.
Ces tests ont été réalisés au LCME par Marion Carteret.
3.3.3.1 Qualité de la méthode
Des tests de rendements ont été réalisés selon le même protocole pour les échantillons
de calcite, en dopant 20 mL d’eau milliQ avec 10 µL de solution standard SM20 (5 g de
chaque HAP par mL d’ACN) pour Rdt1 et avec 50 µL de solution standard SM4000 (0,025
µg de chaque HAP par mL d’ACN) pour Rdt2 à Rdt6. Les résultats de ces rendements
sont présentés dans le tableau 3.7. Pour les échantillons Rdt2 à Rdt6, le rendement moyen
par HAP est de 99 % et varie entre 188 et 51% (respectivement pour le Naphtalène et
l’Acénaphtène). Les coefficients de variation de ces rendements moyens sont inférieurs
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à 12,4% excepté les HAP légers N, Ace, Flu, (respectivement 34, 15 et 23 %) et les
HAP lourds BaP et IP (respectivement 40 et 23%). Ceci signifie que le rendement est
plus variable pour ces composés, et que leurs concentrations mesurées en HAP sont donc
à prendre avec précaution. Les rendements obtenus avec ce protocole sont donc bons
puisqu’ils approchent de 100% et seuls certains composés, comme N, Flu, BaP ou IP par
exemple, sont à regarder avec un peu plus d’attention du fait de la variation plus importante
de leur rendement.
3.3.3.2 Reproductibilité de l’extraction
Pour évaluer si les mesures effectuées sont répétables, une poudre de calcite homogénéi-
sée a été divisée en plusieurs échantillons de 1 et de 2 g pour répliquer l’étape d’extraction
et d’analyse (tab. 3.8). La calcite a préalablement été nettoyée selon l’étape 1 du protocole
(figure 3.17) avant d’être broyée dans un mortier en agathe pour limiter les contaminations.
Les résultats obtenus (tab. 3.9) sont caractérisés par une distribution des molécules
présentant une dominance des HAP légers. Les composés lourds (de BaP à IP) sont absents
ou non détectables. La sorption préférentielle de ces composés dans les sols peut expliquer
leur abscence dans les spéléothèmes. Ces résultats sont également observés dans l’étude
de Perrette et al. (2008) qui ne détectent aucun composé avec plus de 4 cycles. Lorsque
l’on soustrait le signal des blancs, on observe que le signal en HAP des échantillons n’est
pas significatif (tab 3.9). Ceci est également le cas pour les tests réalisés sur la calcite
en blocs pourtant nettoyée et non broyée pour limiter les contaminations. Cependant, les
faibles masses de calcite utilisées afin d’augmenter la résolution des analyses ne permettent
pas d’obtenir une concentration en HAP suffisante pour négliger le signal du blanc.
Tableau 3.8 – Différentes masses d’échantillons de calcite broyée et en morceaux utilisées pour l’optimisation
du protocole d’extraction des HAP.
Type d’analyse Calcite en morceaux Calcite broyée
Echantillon de 1 g Ech 1, Ech 2, Ech 3 CB6, CB7, CB8, CB9, CB11
Echantillon de 1,5 g Ech 4 -
Echantillon de 2 g Ech 5, Ech 6 CB2, CB4, CB5, CB10
Echantillon de 2,5 g Ech 7 -
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Résumé :
- problèmes de pollution importants au vu des faibles concentrations présentes dans les
spéléothèmes
- optimisation du protocole d’extraction des HAP pour limiter les risques de contami-
nation
- essai de réduction de la quantité de matériel utilisé pour améliorer la résolution tem-
porelle des analyses
- résultats : rendements importants mais problème de contamination toujours présent
La méthode n’est donc à ce jour pas applicable sur des échantillons de moins de 5 g de
ce spéléothème. La résolution permise est donc trop basse pour réaliser une chronique de
pollution précise et comparer ce signal à celui des autres proxies. Cependant, cette méthode
pourrait être applicable sur des spéléothèmes contenant de très fortes concentrations en
matière organique, sur des sites fortement impactés par une production de HAP ou sur
des spéléothèmes avec un fort taux de croissance. Elle peut également être utilisée dans
le cas où un signal très résolu n’est pas nécessaire. Pour pouvoir utiliser cette technique à
haute résolution, des mesures visant à réduire les contaminations devraient être mises en
place. Une modification de la méthode d’extraction ou de la technique de mesure pourraient
également être envisagées.
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3.4 Les lipides, proxies des relations sol-végétation
3.4.1 État de l’art
Les lipides sont des chaînes carbonées constituant les organismes vivants. Ils se re-
trouvent dans tous les environnements mais peuvent être associés à des sources biologiques
spécifiques. Ainsi certains composés lipidiques sont des marqueurs des plantes supérieures,
des champignons ou d’une activité bactérienne. De plus, ces composés peuvent être préser-
vés durant des milliers d’années. Une étude a montré que le signal lipidique d’une stalagmite
moderne active et celui d’échantillons vieux de 100 000 ans de la même région étaient sen-
siblement les mêmes, montrant ainsi qu’il y avait peu de perte du matériel piégé (Rousseau
et al. , 1995).
Ces propriétés en font des proxies intéressants pour les études paléoenvironnementales.
Ils permettent entre autres d’évaluer la contribution des différentes sources biologiques
identifiables en mesurant les quantités relatives et les distributions des composés lipidiques
(Blyth et al. , 2008). Cette utilisation des lipides s’est développée notamment en environ-
nement marin (sédiments) et terrestres (sédiments lacustres, sols, tourbières), pour carac-
tériser les changements de végétation et du climat (Blyth et al. , 2008, et les références
citées). Depuis une dizaines d’années, l’utilisation des spéléothèmes comme enregistreur
de l’évolution du signal lipidique s’est beaucoup développée.
3.4.1.1 Les lipides des spéléothèmes
Les composés lipidiques sont présents à l’état de trace dans les spéléothèmes. Rushdi
et al. (2011) mesurent, par exemple, une concentration totale en lipides entre 0,5 et
1,9 µg/g de calcite le long du spéléothème étudié. Les études réalisées sur les lipides des
spéléothèmes extraient une diversité de composés importante, variant selon les échantillons.
Les plus représentés sont :
- les alcanes ;
- les acides gras (acides alcanoïques, 3-hydroxy-acides) ;
- les alcools (alcanols, alcan-2-ones) ;
- les stérols.
Les lipides préservés dans les spéléothèmes proviennent principalement des sols et de la
végétation de surface via les eaux d’écoulement. Les lipides des sols représentent 4 à 8%
de la matière organique et proviennent principalement des plantes et des microorganismes.
C’est une fraction relativement stable qui contient de nombreux biomarqueurs indiquant
l’apport de différents constituants des végétaux aux sols et leur transformation (Rethemeyer
et al. , 2004). Dans leurs travaux sur l’étude des acides gras dans les eaux d’écoulement de
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la grotte de Heshang en Chine, les résultats de Li et al. (2011) valident l’origine pédologique
de ces proxies.
Une proportion de ces composés peut toutefois être produite par les communautés
microbiennes de l’écosystème souterrain (Xie et al. , 2003, 2005; Blyth et al. , 2008;
Yang et al. , 2011; Blyth et al. , 2014). Blyth & Schouten (2013) observent ainsi une
prédominance des lipides produits in situ par rapport aux lipides provenant des sols.
L’utilisation de ces composés fait intervenir leur occurrence, leur distribution (notam-
ment les ratios LMW/HMW 3), et leur conformation moléculaire (prédominance et distri-
bution des chaînes paires ou impaires et/ou du degré de saturation ou de ramification des
molécules). Par exemple, la distribution des HMW alcanes, alcanols et acides alcanoïques
sont des marqueurs de la contribution des végétaux (Blyth et al. , 2011, et les références
citées) et certains stérols, comme le stigmastérol ou le β-sitostérol sont des marqueurs spé-
cifiques des plantes supérieures. Les alcools ramifiés, les LMW alcools, alcanes et acides
alcanoïques et les acides alcanoïques insaturés indiquent une source microbienne générale
alors que les acides alcanoïques ramifiés et les 3-hydroxy acides sont des marqueurs d’une
contribution bactérienne spécifique (Blyth et al. , 2011, et les références citées). Blyth
et al. (2007) observent par ailleurs que ces proxies semblent présenter une réponse quasi-
immédiate aux changements environnementaux au contraire du carbone des spéléothèmes
dont le délai de turnover dans le sol a été évalué à 90 ans.
Plusieurs indices ont ainsi été développés et sont présentés dans le tableau 3.10 (liste
non exhaustive). Il est important de noter que l’utilisation de ces traceurs suppose un
transport non sélectif des différents composés lipidiques. Ces indices permettent de retracer
les changements passés de l’environnement et du climat. Le ratio C27/C31 des alcanes par
exemple a été décrit comme un marqueur de la végétation arborée versus une végétation
herbacée (Marseille et al. , 1999). En effet, le C27 est un alcane dominant dans la végétation
arborée alors que le C31 est un composé typique de la cire des feuilles d’une végétation
herbacée. Blyth et al. (2007) utilisent ainsi ce ratio comme marqueur de la végétation
et observent un signal qui coincide avec les changements d’écosystèmes connus des 100
dernières années en Ethiopie. La variation des valeurs du ratio au cours du temps dans la
stalagmite coincide ici parfaitement avec le passage d’un écosystème forestier à un système
agricole (fig. 3.20). Ce ratio a été appliqué sur différents environnements (Chine, Ethiopie,
Ecosse) avec de bons résultats et semble être un indicateur robuste (Blyth et al. , 2011).
3. Ratio des composés à faible poids moléculaire sur les composés à fort poids moléculaire. LMW = Low
Molecular Weight ; HMW = High Molecular Weight.
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Tableau 3.10 – Tableau de différents indices basés sur l’analyse des lipides dans les spéléothèmes et
l’information paléoenvironnementale associée. LMW = Low Molecular Weight ; HMW = High Molecular
Weight ; CPI = Carbon Preference Index ; MBT et CBT = respectivement indices du degré de méthylation
et de cyclicité des tétraéthers ramifiés.
Indice Information Références
LMW/HMW alcanols origine végétale versus micro-
bienne, indicateur de la tem-
pérature
Xie et al. (2003, 2005);
Blyth et al. (2011)
Acides gras insaturés/saturés Processus microbiens indica-
teurs de la température
Xie et al. (2005); Blyth et al.
(2011)
LMW/HMW alcanes origine végétale/microbienne Xie et al. (2003); Blyth et al.
(2011)
CPI (prédominance des
chaînes paires ou impaires)
et distribution des HMW
alcanes, alcools, acides gras
type de végétation Xie et al. (2003, 2005);
Blyth et al. (2007); Rushdi
et al. (2011)
C27/C31 des alcanes Végétation herbacée vs arbo-
rée
Blyth et al. (2007, 2011)
TEX 86, TEX’86,
MBT/CBT
Température Yang et al. (2011); Blyth &
Schouten (2013); Blyth et al.
(2014)
Figure 3.20 – Évolution du ratio C27/C31 dans le temps. Une décroissance du ratio à partir de 1935 A.D.
marque le passage d’un écosystème forestier à une utilisation agricole du site (Blyth et al. , 2007).
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D’autres études ont utilisé les GDGT (Glycerol Dialkyl Glycerol Tetraether) comme
marqueurs des conditions climatiques, et plus particulièrement de la température (Yang
et al. , 2011; Blyth & Schouten, 2013; Blyth et al. , 2014). Ce sont des constituants des
membranes microbiennes dont la structure varie en fonction de la température et du pH.
Deux principaux groupes ont été identifiés :
- les GDGT provenant des Archaea qui présentent une structure ayant une corrélation
positive avec la température (Schouten et al. , 2002; Wuchter et al. , 2004) ;
- les GDGT ramifiés, principalement dérivés des bactéries, dont la strucutre est in-
fluencée par la température et le pH (Weijers et al. , 2007).
À partir des propriétés de ces deux groupes, deux types d’indices ont été créés et sont
utilisés dans les spéléothèmes :
- le TEX86 et le TEX’86 basés sur la distribution relative de différents GDGT provenant
d’un phylum d’Archaea ;
- le MBT (index de méthylation des tétraéthers ramifiés ou methylation index of bran-
ched tetraether en anglais), reflètant le pH du sol et la température moyenne annuelle,
et le CBT (ratio de cyclisation des tétraéthers ramifiés ou cyclisation ratio of bran-
ched tetraether en anglais), reflètant le pH du sol, sont basés sur la distribution des
différents GDGT ramifiés.
Les indices TEX ou le rapport MBT/CBT peuvent être utilisés pour calculer les tem-
pératures. Yang et al. (2011) ont en premier reporté la présence de GDGT dans les
spéléothèmes. Ces derniers, ainsi que Blyth & Schouten (2013), notent une corrélation
significative entre l’indice TEX86 et le climat. Blyth & Schouten (2013) observent égale-
ment une corrélation avec le proxy MBT/CBT. L’utilisation de ces proxies est cependant
encore à évaluer puisque ces corrélations ne sont pas toujours observées, soit du fait de
l’influence d’autres facteurs sur ces proxies, soit à cause de la proportion importante, voire
majoritaire de la production de ces lipides au sein du système (Yang et al. , 2011; Blyth
et al. , 2014).
3.4.1.2 Limites des méthodes et applications
Les lipides semblent donc présenter un fort potentiel en tant que proxy du paléoenvi-
ronnement et du paléoclimat. Cependant, les différences de fonctionnement notées entre
certains indicateurs suivant les sites étudiés laissent penser que plusieurs facteurs encore
mal identifiés, complexifient la lecture du signal lipidique.
Transfert des lipides Il existe actuellement très peu d’études concernant le transfert des
lipides depuis les sols vers les spéléothèmes. L’hypothèse proposée est celle d’un transport
par lessivage, en phase particulaire et/ou dissoute, qui semble validée par l’étude de Li et al.
(2011). Cependant, les lipides, ou une fraction lipidique, ne sont pas toujours retrouvés dans
les spéléothèmes. Blyth et al. (2010) ne retrouvent par exemple que très peu de composés
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lipidiques dans la stalagmite de Nullarbor qu’ils étudient. La plupart de leurs échantillons
présentent une concentration inférieure aux limites de détection et seul un échantillon
contient quelques acides gras, des acides hydroxiques et quelques alcools. Les alcanes et
les stérols, molécules apolaires présentes dans d’autres spéléothèmes, ne sont quant à eux
pas observés. Rushdi et al. (2011) font également la même constatation et expliquent cette
absence par l’insolubilité de ces molécules, associant les fortes concentrations retrouvées
dans les précédentes études à des dépôt atmosphériques sur les spéléothèmes.
Les molécules plus lourdes et plus hydrophobes seraient préférentiellement adsorbées sur
les particules. Quenea et al. (2004) observent ainsi une prédominance des longues chaînes
d’alcanes, d’acides gras et d’alcools dans la fraction particulaire fine d’un sol forestier. Les
phases dissoutes et particulaires des eaux d’écoulement analysées par Li et al. (2011)
présentent de légères diffférences dans la quantité des composés et le pourcentage des
longues chaînes d’acides gras. Étant donné la forte hydrophobicité de ces molécules, il est
également probable qu’un lessivage préférentiel ait lieu, augmentant ainsi la proportion des
molécules à faible poids moléculaire dans la phase dissoute. L’absence de composés apolaires
ainsi que de produits de dégradation et d’oxydation amène Rushdi et al. (2011) à valider
l’hypothèse d’un transport des lipides par lessivage depuis les sols pour leur spéléothème.
Comme pour les HAP, le sol pourrait donc jouer un rôle de filtre pour une partie des
composés lipidiques.
Signal in-situ Les relations entre les ratios de composés lipidiques et les conditions cli-
matiques ou environnementales ne sont pas évidentes dans toutes les études, malgré les
résultats prometteurs obtenus sur certains spéléothèmes (Blyth et al. , 2011). La contri-
bution bactérienne en particulier présente potentiellement 2 sources, à savoir les sols et les
communautés microbiennes du système karstique (épikarst, zone vadose, eau d’alimenta-
tion des spéléothèmes), compliquant l’interprétation du signal. La présence de composés
légers, généralement associés à une contribution bactérienne est donc difficile à interpréter.
Dans leur étude sur les eaux d’écoulement, Li et al. (2011) observent un signal très proche
de celui du sol suggérant une importante contribution de celui-ci. Cependant, ils associent
les fortes concentrations et proportions d’acide gras légers de la fraction dissoute à une
production biologique endogène au système karstique.
Dans leur article sur les GDGT, les résultats obtenus par Blyth & Schouten (2013)
montrent clairement une différence de signal entre les sols, et les eaux d’écoulements et
spéléothèmes. Le signal des concrétions est clairement dominé par des sources de pro-
duction in situ, soit à l’intérieur de la cavité, soit dans la zone vadose sus-jascente. La
contribution du sol apparaît dans ce cas comme mineure dans le signal lipidique.
Au contraire, le signal observé dans la stalagmite de l’Oregon analysée par Rushdi et al.
(2011) composé de 42 à 90% par une contribution microbienne est tout de même attribué
à un signal provenant du sol.
- 100 - 3.4. Les lipides, proxies des relations sol-végétation
La source de lipides interne au système karstique implique une réponse parallèle des
communautés microbiennes karstiques aux mêmes paramètres environnementaux et clima-
tiques dans le cas d’une corrélation entre le signal lipidique du sol et des spéléothèmes.
Elle peut également expliquer l’absence de relation entre certains indices et des paramètres
climatiques et environnementaux habituellement corrélés lorsque les communautés micro-
biennes ne répondent pas à ces paramètres. Les différences observées dans les spéléothèmes
suggèrent une contribution autochtone spécifique à chaque site, et nécessite donc d’être
prise en compte lors de l’interprétation du signal lipidique des spéléothèmes.
Limites liées à la méthodologie Les lipides étant présents à l’état de trace dans les
spéléothèmes, la phase d’extraction de ces composés est très consommatrice de matériel,
entraînant une faible résolution temporelle des résultats. En effet, les travaux de Rousseau
et al. (1995) et Xie et al. (2003, 2005) utilisent entre 70 et 100 g de calcite par échantillon,
ce qui représente par exemple dans le cas du spéléothème analysé par Xie et al. (2003),
une résolution entre 400 et 1000 ans.
La méthode d’extraction Soxhlet utilisée par Xie et al. (2003, 2005) a été par la suite
remplacée par une extraction liquide/liquide suivant une dissolution à l’acide afin d’optimiser
le rendement de l’extraction et de diminuer le signal de contamination visible dans les blancs
(Blyth et al. , 2006). Cette évolution a permis de réduire la masse nécessaire à 1-10 g de
calcite, notamment en récupérant le signal des composés piégés dans les cristaux en plus
des composés intercristallins.
Huang et al. (2008) ont par la suite proposé un protocole combinant une extraction
Soxhlet et une extraction liquide/liquide pour différencier la fraction "libre" de la fraction
"liée" aux cristaux dans l’hypothèse où ces deux fractions proviendraient de différentes
sources. Leurs résultats révèlent des différences entre les 2 fractions à la fois dans le type de
composés et dans leurs concentrations pouvant indiquer des sources différentes. Cependant,
à la suite des travaux de Wynn & Brocks (2014) sur la contamination des échantillons, les
fractions adsorbées pourraient correspondre totalement ou en grande partie à des composés
exogènes.
Enfin, dans l’étude publiée par Bosle et al. (2014), la masse de calcite a encore été
réduite : seuls 0,5 à 3,5 g sont nécessaires. Les volumes d’eau nécessaires ont également
été réduits de 4L (Li et al. , 2011) à 80-100 mL d’eau pour les analyses des eaux d’écou-
lement. Pour cela, les auteurs utilisent un HPLC-ESI-IT/MS 4 pour quantifier les acides
gras à faible poids moléculaire. Cette méthode donne des résultats fiables, et permet de
réduire la taille des échantillons. Par ailleurs, elle ne nécessite pas de dérivatisation des
molécules avant analyse, ce qui diminue le temps d’extraction et limite les contaminations
ou les modifications du cortège moléculaire. Cependant, cette méthode reste spécifique
4. Chromatographie liquide à haute performance (High Performance Liquid Chromatography) couplée
à un spectromètre de masse à ionisation par électronébulisation et analyseur "trappe d’ions" (Electrospray
Ion-Trap Masse Spectrometer).
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à l’analyse de certains composés et nécessite d’être développée pour rechercher une plus
grande diversité de lipides.
Toutes ces techniques d’extraction et d’analyse sont très sensibles aux contaminations
organiques. Les optimisations des protocoles citées précédemment ont permis de réduire
les risques de contamination (Blyth et al. , 2006; Bosle et al. , 2014). Des précautions
sont également prises quant à la "propreté" de la verrerie et des solvants utilisés (Blyth
et al. , 2006; Bosle et al. , 2014). Ainsi, l’acide utilisé pour la dissolution de la calcite est
généralement nettoyé avant de procéder à l’extraction (Blyth et al. , 2006). L’étude de
Wynn & Brocks (2014) a cependant montré qu’une porportion importante des composés
organiques provenaient de contaminations liées à la fois au stockage, aux manipulations
et aux prélèvements préalables sur les échantillons. Pour réduire ce risque, les échantillons
sont nettoyés (généralement à l’acide et au DCM) afin de retirer la couche superficielle
considérée comme contenant une grande proportion de contamination (Blyth et al. , 2007;
Blyth & Watson, 2009; Blyth et al. , 2010, 2011; Blyth & Schouten, 2013; Bosle et al. ,
2014). Ce nettoyage des échantillons effectué avant extraction dans de nombreuses études
permet de supprimer ou de limiter les pollutions. La présence et la distribution des bio-
marqueurs piégés dans les spéléothèmes n’est donc pas seulement dépendante de la source
environnementale mais également des niveaux de contamination résultant des manipula-
tions, du stockage, des prélèvements ou produits lors des étapes analytiques, aussi bien que
du degré de perméabilité de la calcite à ces contaminants (Wynn & Brocks, 2014).
Les lipides représentent donc des biomarqueurs des différents compartiments des
écosystèmes (végétation, microorganismes des sols et des aquifères karstiques) dont
les variations peuvent être associées à des paramètres climatiques et/ou anthro-
piques. Ces particularités ont permis de développer plusieurs indices comme par
exemple l’indice TEX86 qui permet de retracer les variations de températures. Ce-
pendant, les mécanismes de transfert de ces composés, ainsi que l’impact des sources
de production endogènes au système karstique sont méconnues, et leur influence sur
l’interprétation du signal lipidique en termes d’enregistrement climatique et environ-
nemental reste à définir. Par ailleurs, malgré l’attention particulière portée à l’utili-
sation de ces proxies dans les spéléothèmes ces 15 dernières années, les méthodes
d’extraction restent sensibles aux contaminations et ne permettent pas d’obtenir un
enregistrement à haute résolution.
Cependant, le couplage de proxies haute résolution moins informatifs avec la spé-
cificité des informations environnementales apportée par l’utilisation de ces proxies
permettrait d’améliorer la robustesse des interprétations.
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3.4.2 Méthodologie pour l’extraction et la mesure des lipides
Les extractions et mesures des lipides contenus dans les spéléothèmes ont été réalisées
au département de Chimie de l’Université de Curtin (Perth, Australie) sous la direction
d’Alison Blyth, d’après les protocoles développés par Blyth et al. (2006, 2007, 2011).
Les molécules ciblées dans cette étude sont les alcanes dont l’utilisation des ratios comme
proxy environnemental a été validée dans plusieurs spéléothèmes sous différents environne-
ments (Blyth et al. , 2011). Le ratio C27/C31 notamment est un proxy du changement de
végétation qui pourrait permettre :
- d’obtenir une information chronologique sur les variations de l’environnement préalpin,
et notamment les pressions anthropiques ;
- d’identifier l’influence de la végétation sur le signal de plusieurs autres proxies orga-
niques, à savoir les HAP, le δ13C de la matière organique et de la calcite, et le signal
de fluorescence.
C’est dans ce but que la fraction apolaire des lipides a été extraite et analysée selon la
méthode présentée par la suite.
3.4.2.1 Echantillons
En raison des quantités importantes de matériel nécessaire, les prélèvements ont été
effectués uniquement sur la stalagmite GC-09B dans un premier temps. Des blocs d’envi-
ron 20 g de calcite (13 échantillons) ont été découpés sur une tranche de la stalagmite et
sont présentés dans la figure 2.19. Les échantillons 3 et 4 ont été regroupés comme un seul
échantillon en raison de leur trop faible quantité de matériel. Un enregistrement à faible
résolution résulte de la taille importante de ces prélèvements. Cependant, ces échantillons
étant très informatifs et combinés avec d’autres échantillons mieux résolus, un enregistre-
ment haute-résolution n’est pas indispensable.
3.4.2.2 Procédure d’extraction
Cette analyse étant particulièrement sensible aux contaminations organiques, plusieurs
mesures, décrites par Blyth et al. (2006), ont été prises concernant la verrerie, les consom-
mables et les solvants afin de minimiser le risque de pollution des échantillons. L’acide
chlorhydrique utilisé pour la dissolution a été purifié par extraction liquide/liquide au DCM
et répétée 6 fois. De même, pour éviter les contaminations liées à la manipulation, aux
prélèvements et au stockage des spéléothèmes (Wynn & Brocks, 2014), les échantillons
ont été nettoyés d’abord par dissolution de la couche de surface (quelques mm) à l’HCl
3M purifié, puis par rinçage à l’eau milliQ et au DCM. Afin d’extraire la matière organique
contenue dans les spéléothèmes, les échantillons ont été dissous avec de l’HCl 3M purifié,
puis portés à ébullition pendant 2h. Une extraction liquide/liquide au DCM (environ 30 mL)
a ensuite été répétée 6 fois. Le solvant est alors évaporé au rotavapeur et l’échantillon est
reconcentré sous flux d’azote. Afin d’enlever toute trace d’eau de l’échantillon, ce dernier
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est passé sur une colonne de MgSO4 préalablement chauffé à 50˚C. L’échantillon est en-
suite évaporé à sec sous flux d’azote avant d’être repris dans de l’hexane pour être passé
sur une colonne de silicates (SiOH) afin de mobiliser la fraction non polaire.
3.4.2.3 Analyse
Les échantillons ont été analysés avec une chromatographie en phase gazeuse Helwett
Packard (HP) 6890 couplée à un spectromètre de masse HP 5973. Ils ont été injectés
à l’aide d’un passeur automatique HP 6890 Series dans un injecteur "Split-Splitless" en
mode "Splitless" (mode d’injection utilisé pour les mesures de trace permettant d’injecter
tout l’échantillon). Les composés sont ensuite séparés sur une colonne DB5-MS (Agilent
Technologies, longueur 60 mm, diamètre 0.25 mm, épaisseur 0.25 µm) sous flux d’hélium
(débit 1.1 mL/min). Le four de la chromatographie augmente de 40 à 320°C (paliers de
25 min) à 20°C/min. Les échantillons sont ensuite détectés par le spectromètre de masse.
3.4.3 Résultats méthodologiques
Les échantillons analysés ont tous montrés une contamination. La cause n’a pas été
identifiée mais une pollution de l’acide utilisé pour la dissolution est supposée pour les
premiers échantillons les plus pollués (l’acide ayant été changé par la suite). Aucun résultat
concernant les analyses lipidiques n’est donc disponible dans cette thèse.
Résumé :
- biomarqueurs de la contribution des différents compartiments des écosystèmes
- renseignent sur la proportion de la contribution des végétaux et bactéries, le type de
végétation ou encore les processus microbiens en lien avec les changements clima-
tiques et/ou environnementaux
- source pédologique parfois combinée, voir remplacée par une source in situ, due à la
production microbienne au sein du système karstique
- méconnaissance des mécanismes de transfert, et notamment la sélectivité du transfert
selon le type de molécules lipidiques
- méthodes d’extraction et d’analyse souvent consommatrices de matériel et sensibles
aux contaminations organiques
Les essais réalisés à l’Université de Curtin présentent une contamination importante,
rendant les résultats inexploitables. Ces tests montrent bien le caractère exploratoire
de ces techniques d’extraction et d’analyses et leur sensibilité aux contaminations
organiques.
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3.5 Conclusions
Ce chapitre souligne l’intérêt des proxies organiques, actuellement en développement,
pour l’interprétation des variations environnementales. Si les mécanismes de transfert aux
spéléothèmes de ces indicateurs restent un point critique dans la compréhension de leur
réponse aux variations climatiques et/ou environnementales, le couplage de ces derniers
représente une manière d’extraire une information paléoenvironnementale plus robuste.
Cependant, du fait de leur développement récent, les techniques analytiques ne per-
mettent pas toujours d’obtenir des résultats fiables. Leur sensibilité aux contaminations
organiques représente une limite à l’utilisation en routine de ces proxies, notamment au vu
de la quantité de matériel nécessaire. Ceci implique une optimisation des protocoles analy-
tiques, qui doit par ailleurs être combinée à une amélioration des connaissances du transfert
et de l’incorporation de ces composés afin d’obtenir une interprétation plus robuste.
Le travail analytique mené dans cette thèse pour extraire les HAP et les lipides des spé-
léothèmes, à EDYTEM mais également dans des laboratoires spécialisés, n’a pas permis
d’obtenir des résultats exploitables. Les échantillons pour les analyses lipidiques présentent
une contamination importante. Le développement méthodologique pour extraire les HAP
à partir d’échantillons de moins de 5 g n’a pas permis d’obtenir des résultats fiables. Ceci
indique que le type d’écoulement alimentant le spéléothème testé, ne permet vraissembla-
blement pas un transfert effectif de ces molécules pour obtenir un enregistrement analysable
à haute-résolution. Les données isotopiques du carbone de la matière organique dissoute
présentent des dérives difficilement identifiables et ne semblent pas réplicables puisque
les tests inter-laboratoires ne permettent pas d’obtenir les mêmes résultats. Ces données
seront donc à considérer avec précaution.
CHAPITRE 4
La fluorescence de la matière organique
Objectifs :
- Utilisation d’une technique de mesure de fluorescence UV en phase so-
lide pour obtenir un enregistrement haute-résolution des variations semi-
quantitatives et qualitatives de la matière organique piégée dans les spéléo-
thèmes
- Optimisation du protocole pour limiter les biais liés à la mesure en phase
solide
- Développement d’une méthode de quantification du signal de fluorescence
pour obtenir les variations de quantité de la matière organique à haute ré-
solution
4.1 État de l’art
Les premières observations de la fluorescence des spéléothèmes ont été faites par des
spéléologues ayant noté que les spéléothèmes restaient lumineux après des photographies au
flash (O’Brien, 1956). Ce signal a par la suite été associé à la matière organique dissoute
(MOD) lessivée depuis les sols et incorporée dans les spéléothèmes lors de la formation
de ces derniers (White & Brennan, 1989). L’utilisation de la matière organique comme
proxy dans les spéléothèmes a été fortement influencée par la découverte ces propriétés de
fluorescence.
4.1.1 Signal de fluorescence de la matière organique
La fluorescence est un phénomène lumineux correspondant à l’émission d’un photon,
après l’absorption d’un photon par une molécule. Ce processus entraîne une transition élec-
tronique au niveau des électrons mis en jeu dans les liaisons moléculaires, faisant passer la
molécule d’un état fondamental à un état excité. Le phénomène de fluorescence correspond
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Figure 4.1 – Diagramme énergétique de Jablonski représentant les changements d’états électronique d’une
molécule à l’origine du phénomène de fluorescence dans le cas d’un état singulet (figure de Hudson et al.
(2007)).
à une émission de photons due à la relaxation vibrationnelle d’un état singulet S1 vers l’état
fondamental S0 (figure 4.1).
Une partie des molécules de la matière organique, principalement les groupements aro-
matiques, présentent des propriétés de fluorescence. La caractéristique structurale des mo-
lécules responsable de la fluorescence, liée à l’agencement des liaisons chimiques, est nom-
mée un fluorophore. La fluorescence a beaucoup été étudiée dans les eaux, en environ-
nement marin comme en environnement continental (ex. de Souza Sierra et al. , 1997;
Baker & Genty, 1999; Mounier et al. , 1999; Parlanti et al. , 2000; McKnight et al. , 2001;
Hudson et al. , 2007; Huguet et al. , 2009; Birdwell & Engel, 2010), et est caractérisée par
des domaines de fluorescence spécifiques selon le type de matière organique (figure 4.2) :
- Les pics A et C (respectivement λex 240-260 nm, λem 400-460 nm et λex 320-360
nm, λem 420-460 nm) correspondent aux substances de type humique, ou humic-like
CHAPITRE 4. La fluorescence de la matière organique - 107 -
(HL 1), qui sont caractérisées par des propriétés spectrales similaires à celles des molé-
cules humiques et fulviques isolées (Birdwell & Engel, 2010). Ce sont des associations
moléculaires résultant de la dégradation et de la réorganisation des macromolécules
végétales lors de l’activité microbienne.
- Les pics T et B (respectivement λex 270-280 nm, λem 345-360 nm et λex 270-280
nm, λem 300-315 nm) sont quant à eux associés aux composés de type protéiques
ou protein-like (PL) correspondant aux signaux de fluorescence des acides aminés,
tyrosine et tryptophane. Ils correspondent à des produits microbiens : des molécules
ou groupement de molécules présentant par exemple, des liaisons carboxyliques (-
COOH) ou hydroxyliques (-OH) résultant de l’oxydation due à l’activité microbienne
(Parlanti et al. , 2000). Baker et al. (2008a) associent le pic T à la dégradation
microbienne de la matière organique.
- Le pic M (λex 290-310 nm, λem 370-410 nm) est généralement un marqueur des
humiques marins, mais a pu être associé à des apports anthropiques dans les eaux
naturelles (Stedmon & Markager, 2005) ou à des précurseurs du pic C, comme les
polyphénols par exemple (Burdige et al. , 2004).
La présence et la proportion de ces différents pics peut varier selon les systèmes et leur
contribution relative peut ainsi reflèter différentes origines ou différents stades d’arrange-
ment moléculaire de la matière organique (Birdwell & Engel, 2010).
Parmi les paramètres de fluorescence mesurables, l’intensité de fluorescence et les lon-
gueurs d’onde d’émission sont principalement utilisées. Leurs variations sont respectivement
associées à :
- des variations de la quantité relative de matière organique présente dans le système
pour l’intensité. En effet, les augmentations de l’intensité de fluorescence traduisent
une augmentation de la quantité de la matière organique (ex. Baker & Lamont-BIack,
2001; Stedmon et al. , 2003; Perrette et al. , 2005; Baker et al. , 2008a; Huguet
et al. , 2009). Dans les eaux karstiques, ce paramètre a été utilisé pour quantifier la
matière organique ; les augmentations de l’intensité de fluorescence étant corrélées
aux augmentations en Carbone Organique Total (COT) de manière linéaire (Charlier
et al. , 2010, 2012). Cependant, cette corrélation n’est pas toujours observée, ou pas
de manière constante selon les systèmes (ex. Cruz Jr. et al. , 2005; Tissier et al. ,
2013; Quiers et al. , 2014). Ceci peut être expliqué par des variations de la proportion
de molécules organiques non fluorescentes et/ou de la qualité de la matière organique,
qui peuvent modifier cette relation. Certains fluorophores, en particulier ceux associés
aux HL, présentent une corrélation avec le COT alors que les périodes présentant un
plus grand apport de PL diminuent cette corrélation (Mudarra et al. , 2011; Tissier
et al. , 2013).
1. Dans cette thèse, les groupements moléculaires définis comme acide humique et acide fulvique seront
regroupés sous le terme humic-like.
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Figure 4.2 – Exemple d’un spectre 3D de fluorescence (Matrice d’Excitation-Emission) illustrant la position
des pics de composés humic-like C et A et des pics de composés protein-like T et B tels que décrits par
Coble (1996) (figure de Hudson et al. , 2008).
- des changements de sources ou de structure des molécules pour les longueurs
d’onde d’émission. Les variations de la longueur d’onde d’émission à l’intensité maxi-
male (λmax) par exemple représentent les variations dans la structure et la taille des
molécules, un décalage vers des longueurs d’onde plus importantes traduisant des
molécules plus grosses et/ou plus aromatiques (Perrette et al. , 2005; Baker et al. ,
2008b).
D’autres paramètres peuvent interférer et modifier le signal de fluorescence :
- phénomènes de quenching. Ce sont des phénomènes de diminution du rendement
quantique des fluorophores dus à une perte d’énergie non radiative sous l’effet de pa-
ramètres caractérisant la solution, tels que le type de solvant ou la présence d’autres
fluorophores. Le quenching peut être statique ou dynamique. Dans le premier cas,
le fluorophore forme un complexe non fluorescent à l’état fondamental avec un in-
hibiteur (quencheur). Ce complexe non fluorescent peut se former par complexation
d’un groupement moléculaire organique avec une autre molécule (ex. métaux) ou par
un réarrangement des associations supramoléculaires, limitant les transitions électro-
niques. Dans le second cas, le fluorophore est désactivé alors qu’il est à l’état excité,
par contact avec une autre molécule. La collision est un processus dépeuplant l’état
excité et entraînant un retour à l’état stable sans émission de photon. Ce phénomène
est également appelé quenching collisionnel.
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Les phénomènes de quenching entraînent donc une décroissance du signal de fluores-
cence liée à l’interaction, stable ou non, avec d’autres molécules de la solution. Les
ions métalliques ont une affinité particulière avec la matière organique qui est souvent
un vecteur de transport de ces éléments vers les systèmes karstiques (Borsato et al. ,
2007; Hartland et al. , 2012; Orland et al. , 2012). Ces complexations donnent lieu à
un phénomène de quenching qui influence fortement le signal de fluorescence (Hart-
land et al. , 2010), notamment en diminuant l’intensité de fluorescence. La présence
de particules dans la solution ou encore les solutions en forte concentration et le ré-
arrangement des molécules organiques peuvent également entraîner des phénomènes
de quenching.
- pH. Les changements de pH induisent des variations de la conformation des molé-
cules ; une diminution du pH entraînant une aggrégation des molécules organiques
pouvant inhiber une partie des fluorophores. Les augmentations du pH sont géné-
ralement associées à une augmentation de l’intensité de fluorescence plus ou moins
importante et constante selon les fluorophores et selon les études. Ces changements
sont réversibles. Dans les systèmes aquatiques, le pH varie généralement entre 5 et
7. Dans cette gamme, l’intensité de fluorescence de tous les fluorophores augmente
généralement d’environ 10% (Hudson et al. , 2007). Au regard de la variabilité im-
portante du signal induite par les changements de matière organique, ces variations
sont considérées comme négligeables dans les analyses de fluorescence.
- température. Plusieurs études ont montré que la fluorescence est inversement corré-
lée à la température, l’augmentation de cette dernière entraînant l’augmentation des
phénomènes de quenching collisionnels. Les analyses étant réalisées à température
constante (20°C), ces effets sont également considérés comme négligeables (Hudson
et al. , 2007).
Ces paramètres sont connus pour interférer dans le signal de fluorescence en solution
liquide. En solution solide, ils restent toutefois limités. La fluorescence de la matière orga-
nique est donc un outil rapide, peu coûteux, et déjà très développé dans les eaux naturelles,
permettant d’évaluer les variations de quantité et de qualité de la matière organique avec
fiabilité.
4.1.2 Utilisation de la fluorescence dans les spéléothèmes
Le signal de fluorescence des spéléothèmes est dominé par des longueurs d’onde d’ex-
citation entre 300 et 420 nm et un domaine d’émission entre 400 et 480 nm, se divisant
généralement en deux pics caractéristiques de groupements moléculaires associés aux acides
humiques et surtout aux acides fulviques (figure 4.3, van Beynen et al. , 2001; Sundqvist
et al. , 2005; Blyth et al. , 2008; Fairchild & Baker, 2012; Smailer & White, 2013; Li
et al. , 2014). Hartland et al. (2010) ont montré que les propriétés de fluorescence des
eaux d’écoulement sont fortement similaires à celles des spéléothèmes. Or, plusieurs études
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Figure 4.3 – Exemple d’un spectre 3D (EEM) moyen de fluorescence en phase liquide d’un échantillon de
spéléothème.
observent que ces régions de fluorescence, et en particulier celle correspondant au pic C,
présentent une intensité corrélée aux concentrations en carbone organique dissous (COD)
(Baker & Spencer, 2004; Hudson et al. , 2007; Tissier et al. , 2013) et une longueur d’onde
d’émission reliée au poids moléculaire, à l’hydrophobicité et/ou l’aromaticité des molécules
(Baker et al. , 2008a). Les facteurs d’influence des variations de quantité et de qualité de la
matière organique enregistrées dans les spéléothèmes, sont donc inhérents à ceux régissant
les variations de la MOD dans les eaux d’écoulement.
4.1.2.1 Signal de la fluorescence dans les eaux d’écoulement : des sols aux spéléo-
thèmes
Les variations du signal de fluorescence des eaux d’écoulement, et par conséquent celui
des spéléothèmes, reflètent les variations de la matière organique des différents comparti-
ments des écosystèmes (figure 4.4), influencées par divers facteurs climatiques et environ-
nementaux :
- le compartiment végétal ;
- le compartiment sol ;
- le compartiment karst.
CHAPITRE 4. La fluorescence de la matière organique - 111 -
Dans le compartiment végétal, le signal de fluorescence de la matière organique peut
être influencé par le type de couvert végétal et la production végétale. Bu et al. (2010)
montrent par exemple que l’émission de fluorescence est décalée vers des longueurs d’ondes
d’émission plus courtes (effet hypsochromique) sous couvert prairial en comparaison d’un
couvert résineux. Ceci est lié à une différence de dynamique de la MO selon les cou-
verts vétégaux, caractérisée en prairie par une proportion plus importante de groupements
hydroxyliques et carboxyliques. Xie et al. (2008) associent également les variations de
l’intensité et des longueurs d’onde d’excitation avec les changements de type de végétation
qui influencent le degré d’humification. Le changement de couvert végétal peut également
montrer un signal inverse. L’augmentation de l’humidité des sols due à la disparition du
couvert forestier peut entraîner une augmentation des molécules à plus fort poids mo-
léculaire, et donc un décalage vers des longueurs d’onde d’émission plus longues (effet
bathochromique McGarry & Baker, 2000).
En plus de l’espèce, la productivité végétale est dépendante des conditions climatiques
(principalement la température et de l’humidité). Des conditions climatiques favorables
augmentent ainsi la quantité de matière fournie au système (et donc l’intensité du signal
de fluorescence). Si quelques études ont observé des changements saisonniers dans la
concentration en COD, reliée à la chute des feuilles, l’importance de ce phénomène n’est pas
toujours claire. L’augmentation de la production de la litière résulterait en une augmentation
de la concentration et des flux de MOD (Kalbitz et al. , 2000).
Dans le compartiment sol, la nature et la disponibilité de la matière organique sont
influencées par des processus biotiques et abiotiques (humification et sorption par exemple),
dépendant de paramètres climatiques : principalement la température et l’humidité.
L’augmentation des températures entraîne généralement une augmentation des concen-
trations en COD se traduisant par une augmentation de l’intensité de fluorescence (McGarry
& Baker, 2000). Elle accélère également l’activité microbienne et donc la transformation
des acides hydrophobes en acides hydrophiles, augmentant la proportion de cette fraction
(Christ & David, 1996). Ceci peut conduire à un décalage hyspochromique de l’émission de
fluorescence de la MOD. Ainsi, Baker & Genty (1999) associent par exemple les différences
de signal entre l’automne et l’hiver à du matériel fortement humifié arrivant en automne,
alors que les flux hivernaux transportent du matériel dont l’humification a été limitée par
les conditions froides et humides.
L’humidité est également un facteur d’influence des processus microbiens. Ainsi, elle
augmente la quantité de MOD et principalement la FHO du fait de la diminution de l’ac-
tivité microbienne résultant en un décalage bathochromique de l’émission de fluorescence
(McGarry & Baker, 2000). Au vu des caractéristiques climatiques de l’aire d’étude, ce
paramètre ne semble cependant pas être un facteur déterminant.
Il est important de noter que la matière organique subit plusieurs cycles impliquant des
processus biotiques et abiotiques (sorption, complexation, précipitation, aggrégation) mo-
difiant constamment les assemblages moléculaires et leur disponibilité (Kaiser & Kalbitz,
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2012). Ceci se caractérise par une évolution de la nature et de la quantité de la matière
organique lors de son transport jusqu’aux horizons profonds. Par ailleurs, les processus
microbiens anaérobies dans les horizons profonds sont moins sensibles aux paramètres cli-
matiques et peuvent donc modifier les réponses de la matière organique à ces derniers.
La signature du signal de fluorescence des eaux d’écoulement est modifiée par son
transfert vers les spéléothèmes et présente ainsi quelques différences avec celle des sols.
Elle est caractérisée par :
- une concentration en MOD est très inférieure à celle des sols (van Beynen et al. ,
2000; Cruz Jr. et al. , 2005; Hartland et al. , 2010; Simon et al. , 2010)
- une modification de la distribution moléculaire déterminée par une plus grande pro-
portion de composés hydrophiles (van Beynen et al. , 2000).
Ces modifications peuvent être expliquées de différentes manières :
- l’hydrophobicité de ces molécules peut entraîner une sorption, une floculation ou une
rétention préférentielle pendant le transport depuis les sols (Baker & Genty, 1999;
van Beynen et al. , 2000)
- une activité microbienne in situ peut entraîner ces modifications par les processus de
minéralisation et de production microbienne (Birdwell & Engel, 2010; Hartland et al.
, 2010; Mudarra et al. , 2011; Simon et al. , 2010).
Il en résulte que la fraction particulaire est généralement variable, voir absente, selon
les spéléothèmes mais tous contiennent les fractions dissoutes (van Beynen et al. , 2000).
La fraction majoritaire est généralement constituée de molécules de petites tailles (fraction
hydrophile et neutre, van Beynen et al. , 2000) et la plupart des études observent une
réduction des composés fulviques, humiques et plus généralement à fort poids moléculaire
lors du transport depuis le sol (Baker & Genty, 1999; Xie et al. , 2008; Simon et al. ,
2010). Ainsi, dans les eaux d’écoulement, Baker & Genty (1999) et Xie et al. (2008)
par exemple, n’observent pas de fluorescence associée aux acides humiques. Ces observa-
tions sont cohérentes avec les propriétés d’hydrophobicité des molécules. Le transport des
molécules plus hydrophiles vers le système karstique est favorisé par rapport à celui des
molécules plus hydrophobes, préférentiellement retenues dans les sols. L’étude de Smailer
& White (2013) sur la taille des fractions moléculaires fluorescentes dans les stalagmites
montre également que les espèces dominantes sont principalement dans la gamme de taille
des acides fulviques. Ils soulignent cependant que les molécules à plus fort poids moléculaire
ont également une contribution, selon les spéléothèmes. La présence de ces molécules peut
être associée à un changement de la dynamique de la matière organique dans les sols mais
également à des phénomènes d’érosion ou à un réarrangement moléculaire. Il résulte de
la dernière hypothèse un signal de fluorescence correspondant à un poids moléculaire plus
important, en réalité associé à une aggrégation de plusieurs molécules au cours du temps.
Ce mécanisme est notamment important pour des concentrations plus élevées pouvant être
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liées à une augmentation du transfert depuis les sols ou à la cinétique d’incorporation de la
matière organique dans le spéléothème.
Dans beaucoup de systèmes karstiques, le signal de fluorescence est également for-
tement influencé par les modes de transport de la matière organique. Il est notamment
sensible :
- aux volumes, intensités et distributions des pluies
- aux chemins d’infiltration et aux mélanges d’eau au sein du système
- à l’activité biologique au sein du système
Les liens entre les précipitations, le débit ,et les intensités de fluorescence peuvent être
contradictoires selon les études. Dans certains cas, les évolutions du signal de fluorescence
reflètent celles des évènements pluvieux (Hartland et al. , 2012; Mudarra et al. , 2011)
alors que dans d’autres systèmes, la relation est présente avec un délai, certaines condi-
tions particulières, absente pour certains écoulements, ou encore complètement absente
(Baker et al. , 1997b; Cruz Jr. et al. , 2005; Ban et al. , 2008). Dans les eaux de per-
colation, le signal de fluorescence est fortement influencé par le transport et les effets de
dilution dépendant de l’organisation géomorphologique des différents systèmes karstiques
(Baker & Lamont-BIack, 2001). Cruz Jr. et al. (2005) observent par exemple que le si-
gnal de fluorescence des égouttements rapides qu’ils étudient est corrélé aux évènements
pluvieux importants alors ce n’est pas le cas des égouttements lents. Cependant, tous les
types d’égouttements présentent une réponse aux changements climatiques inter-annuels.
Plusieurs auteurs rapportent un délai du signal de fluorescence dû à un stockage des eaux
(Baker et al. , 1999a; Cruz Jr. et al. , 2005; Rutlidge et al. , 2014). Hartland et al. (2012)
montrent également que le type de matière organique transmis selon les conditions d’écou-
lement diffère. Ainsi sous un écoulement induit par une fracture, la fraction dissoute et
la fraction particulaire circulent à la même vitesse. Sous infiltration lente (percolation) au
contraire, la fraction particulaire est transportée plus rapidement que la fraction assimiliée
au matériel dissous, entraînant une atténuation de la réponse aux évènements pluvieux. La
différence de signal sous infiltration lente peut également être imputée à un réarrangement
des molécules organiques au cours du temps. Des processus d’absorption des molécules
peuvent également avoir lieu au sein du système, entraînant une diminution de l’inten-
sité de fluorescence avec la profondeur (McGarry & Baker, 2000). Les différents types de
matière organique ne sont donc pas toujours transférés de la même manière et peuvent
être utilisés comme des proxies différents. Ainsi en milieu karstique, les HL seraient plus
appropriés à tracer les flux de surface provenant du sol alors que les PL sont plus adaptés
au traçage d’une production in situ, d’une pollution ou d’une source de matière organique
particulière transmise ponctuellement au système (matière organique fraîche par exemple)
(Baker & Lamont-BIack, 2001; Mudarra et al. , 2011; Simon et al. , 2010; Tissier et al. ,
2013; Quiers et al. , 2014). La décomposition du signal de fluorescence en différent fluoro-
phores peut donc s’avérer très utile afin de différencier les signaux des différents types de
matière organique.
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Sous un même environnement, si les dynamiques de transport sont le facteur de controle
principal et diffèrent, deux spéléothèmes prélevés à quelques centimètres d’écart peuvent
alors présenter un signal de fluorescence différent (Crowell & White, 2012). L’assemblage
des facteurs de contrôle de la fluorescence implique que, deux spéléothèmes répondant
différemment selon leurs conditions d’alimentation peuvent tout de même présenter une
même réponse à un changement environnemental ou climatique important, si celui-ci de-
vient prédominant.
Le signal de fluorescence dans les spéléothèmes est donc premièrement un signal reflè-
tant la réponse du sol et de la végétation aux variations climatiques et environnementales.
Il est cependant modifié par rapport à ce signal initial, de manière abiotique et/ou biotique.
Les modalités de transport dans le système karstique sont un facteur clé qui contrôle le
signal de fluorescence aux points d’écoulement mais qui reste encore méconnu, et qui peut
être spécifique à chaque spéléothème.
4.1.2.2 Interprétation du signal de fluorescence dans les spéléothèmes
En raison des différents facteurs de contrôle cités précédemment, le signal de fluores-
cence de la matière organique des spéléothèmes devrait reflèter des variations climatiques
et environnementales.
Les longueurs d’onde et les variations d’intensité de fluorescence ont donc été asso-
ciées à ces paramètres dans les études sur les spéléothèmes. Par ailleurs, plusieurs de ces
travaux utilisent également l’indice de fluorescence, correspondant au ratio des intensités
de fluorescence à 514 sur 457 nm, pour enregistrer les changements de qualité de matière
organique. Ainsi, les variations de longueurs d’onde et de l’indice de fluorescence ont par
exemple été utilisées pour déterminer :
- les réponses des sols et de la végétation à des variations climatiques ou en-
vironnemantales à long terme (Baker et al. , 1998, 2000; Proctor et al. , 2000).
Baker et al. (2000) par exemple couplent l’observation de l’intensité et des longueurs
d’onde d’émission de fluorescence. Ils associent leurs variations à des réponses du sol
à un changement de la végétation en réponse à des changements climatiques et an-
thropiques. Ainsi, ils expliquent l’augmentation des longueurs d’onde d’émission et
de l’intensité de fluorescence observées sur les 4000 dernières années de dépôts de
leur stalagmite par une déforestation induite par les pratiques agricoles sur le site.
Proctor et al. (2000) relient les changements de longueurs d’onde d’émission aux
variations du degré d’humification d’une tourbière sus-jascente à la grotte, induites
par les variations d’humidité.
- la réponse du système aux variations climatiques (Perrette et al. , 2000; Asrat
et al. , 2007). Ainsi, Asrat et al. (2007) par exemple relient l’indice de fluorescence à
la proportion d’apport des composantes de surface ou de stockage. La diminution de
la proportion de molécules plus aromatiques et/ou à plus fort poids moléculaire (di-
minution de l’indice de fluorescence) est expliquée par un changement d’écoulement.































Figure 4.4 – Schéma des facteurs de modifications de la matière organique lors de son passage dans les sols
et le substrat géologique avant incorporation dans les spéléothèmes (en partie d’après Shen et al. (2015)).
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Celui-ci passe d’un flux d’eau faible avec une importante connectivité avec la surface
vers des flux plus importants, caractérisés par une augmentation de la contribution
d’eaux souterraines stockées.
Les variations d’intensité de fluorescence ont été reliées aux variations de concentra-
tions saisonnières influencées par les variations hydrologiques, soit lors de périodes carac-
téristiques comme la fonte des neiges (Linge et al. , 2009) ou la mousson (Tan et al. ,
2006), soit en lien avec les précipitations effectives (Proctor et al. , 2000). Plusieurs études
utilisent donc ces variations comme proxy des paléoprécipitations (ex. Baker et al. , 1993;
Shopov et al. , 1994; Genty et al. , 1997; Baker et al. , 1999b; Brennan & White, 2013).
Ces variations peuvent entraîner la formation de lamines fluorescentes (Shopov et al. ,
1989; Genty, 1992; Baker et al. , 1993). Celles-ci ont été utilisées pour une application
chronologique, afin de contraindre des modèles d’âge (ex. Baker et al. , 1993; Genty et al. ,
1998; Perrette et al. , 2008; Orland et al. , 2012), et dans un but paléoclimatique où le taux
de croissance déterminé a été relié à des faceurs environnementaux et climatiques. Elles
ont notamment été corrélées avec la NAO, les températures hivernales ou les températures
estivales selon les systèmes (Proctor et al. , 2000; Frisia et al. , 2003; Tan et al. , 2003).
L’analyse des variations de fluorescence à long terme a été utilisée pour tracer la ré-
ponse du sol aux changements climatiques comme la température du sol (Stoykova et al.
, 2005) ou l’influence des conditions humides sur les sols et les écoulements. Webb et al.
(2014) associent par exemple l’augmentation de l’intensité de fluorescence avec des condi-
tions humides augmentant la disponibilité de la matière organique et son transport par la
recharge de l’aquifère (Webb et al. , 2014). Orland et al. (2012) utilisent la variabilité
de l’intensité de fluorescence pour identifier deux types d’infiltration de matière organique
reliés aux conditions climatiques, les conditions humides entraînant l’apport de matière par-
ticulaire (colloides et plus petites molécules). Baker et al. (2000) associent également les
variations d’intensité de fluorescence avec la concentration en carbone organique, induites
par un changement anthropique des sols et de la végétation, par la mise en culture d’une
forêt. La prépondérance des facteurs climatiques et environnementaux affectant le signal
de fluorescence de la matière organique peut varier suivant l’échelle de temps (annuelle,
décennale, millénale), modifiant ainsi l’interprétation du proxy (McGarry & Baker, 2000).
Comme spécifié précédemment, les modalités de transport peuvent se surimposer aux
facteurs environnementaux et climatiques influençant le signal de fluorescence de la matière
organique. Ainsi, (Crowell & White, 2012) observent des signaux différents dans des ca-
rottes de plancher stalagmitique prélevées à 50 m et à moins d’un centimètre d’écart. Des
spéléothèmes, même proches, peuvent donc présenter des réponses différentes aux varia-
tions environnementales et climatiques (van Beynen et al. , 2001; Sundqvist et al. , 2005;
Brennan & White, 2013) du fait des variations des facteurs de contrôle du transfert de
la matière organique. Par ailleurs, Smailer & White (2013) ou (Brennan & White, 2013),
en comparant plusieurs spéléothèmes sous différents contextes climatiques et géologiques,
n’observent pas d’organisation du signal de fluorescence en fonction de ces paramètres.
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4.1.2.3 Mesure du signal de fluorescence dans les spéléothèmes
La mesure du signal de fluorescence peut s’effectuer en phase liquide, après dissolution
des échantillons de calcite. Cette technique a été peu utilisée (Ramseyer et al. , 1997; van
Beynen et al. , 2001; Brennan & White, 2013; Smailer & White, 2013; Li et al. , 2014;
Quiers et al. , 2015) car elle est destructive et nécessite dans la plupart des cas, une quantité
importante de matériel, limitant la résolution de l’enregistrement. Par ailleurs, les techniques
de dissolution de la calcite à l’acide peuvent également entraîner une modification du signal
de fluorescence avec la diminution du pH, et notamment causer la floculation des molécules
de type humique. Les mesures de la fluorescence de la matière organique des spéléothèmes
se fait donc généralement en phase solide.
Les mesures de fluorescence de la matière organique en phase solide sont relative-
ment peu développées comparativement aux mesures en phase liquide. Un certain nombre
d’études dans la littérature ont cependant appliqué cette technique afin de caractériser la
matière organique dans différents types d’échantillons comme les produits pharmaceutiques
(Moreira et al. , 2004; Alves & Poppi, 2013), la nourriture (Gatellier et al. , 2007; Karoui
et al. , 2007), le compost (Albrecht et al. , 2015), les déchets organiques solides (Muller
et al. , 2011), les sols (Milori et al. , 2006; González-Pérez et al. , 2007; Dieckow et al. ,
2009; Martins et al. , 2011; Tivet et al. , 2013), les sédiments marins et lacustres (Chen
et al. , 2000; Jouot, 2013), ou encore les coraux (Matthews et al. , 1996; Ramseyer et al.
, 1997). Si ces études soulignent généralement le potentiel de ces techniques en phase
solide, elles notent cependant l’influence de divers paramètres perturbant l’enregistrement
du signal de fluorescence, liés à la matrice solide. Ces paramètres peuvent correspondre à :
- un quenching lié à la concentration importante du matériel organique dans les échan-
tillons (Muller et al. , 2011; Ammari et al. , 2014) ;
- un effet de filtre interne lié à la présence de chromophores hautement absorbants
(l’excitation et/ou la fluorescence étant absorbée par ces chromophores et entraînant
la diminution de l’intensité de fluorescence) (Muller et al. , 2011; Ammari et al. ,
2014). Ainsi, pour les solides de couleur sombre, la forte concentration en structures
chimiques absorbantes peut entraîner un signal de fluorescence faible, voir nul (Muller
et al. , 2011; Jouot, 2013) ;
- une "protection" des fluorophores au sein de la matrice, les rendant inaccessibles à
l’excitation (Muller et al. , 2011) ;
- la diffusion Rayleigh peut être bien supérieure au maximum d’intensité de fluores-
cence, pouvant ainsi masquer le spectre des composés organiques (Ammari et al. ,
2014) ;
- les caractéristiques physiques de la matrice (porosité, densité optique, granulométrie,
teneur en eau) (Matthews et al. , 1996; Chen et al. , 2000).
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Les spéléothèmes représentent donc une matrice particulièrement adaptée à la mesure de
fluorescence en phase solide du fait de leur faible concentration en matière organique, leur
structure cristalline claire et peu absorbante, et de la possibilité d’obtenir une surface lisse
et plane par polissage. Ceci explique notamment les nombreux travaux réalisés sur ces
archives par comparaison avec les sols et les sédiments.
La fluorescence en phase solide présente l’avantage d’être non-destructive et rapide. Le
signal est également amplifié du fait de l’immobilisation partielle de la structure moléculaire
en milieu solide. Il existe trois principales méthodes pour mesurer le signal en phase solide
dans les spéléothèmes :
- les spectrophotomètres (Baker et al. , 1998). Couplés avec une sonde à fibre optique,
ils utilisent une source Xenon pour d’obtenir des mesures à plusieurs longueurs d’onde
d’excitation et enregistrer à la fois l’intensité et les longueurs d’onde d’émission. La
résolution spatiale du signal obtenu dépend de la taille et de la focalisation de la fibre
optique. Les mesures sont par ailleurs très sensibles à la réflexion spéculaire (figure
4.5) et nécessitent un double-monochromateur ou des filtres.
- les microscopes (Baker et al. , 1993; Ribes et al. , 2000). Équipés avec une source
mercure le plus souvent, ils permettent d’enregister une image de fluorescence dépen-
dante des filtres d’excitation utilisés. Ils ne sont cependant pas résolus spectralement.
Il existe également des microscopes à double photons qui présentent l’avantage d’être
très résolus spatialement.
- la spectrofluorescence induite par excitation laser a d’abord été développée par Y.
Shopov (Shopov et al. , 1994) et J.-L. Destombes (Perrette et al. , 1997). Une des
premières publications utilisant cette technique est l’étude réalisée par Shopov et al.
(1994) qui montre un signal d’intensité de fluorescence répondant à un cycle annuel,
ainsi que des oscillations à long-terme. Cette technique ne permet cependant qu’une
mesure à une longueur d’onde d’émission fixe. Les travaux de Baker et al. (1996);
Perrette (1997); Perrette et al. (1997, 2000, 2005) présentent une amélioration de
la technique de mesure, permettant alors d’obtenir l’intensité de fluorescence pour
une émission multiple, et donc d’enregistrer des spectres de fluorescence, y compris
sur les échantillons solides. Ces appareils présentent une énergie plus importante
que les spectrophotomètres et permettent ainsi d’augmenter l’intensité du signal et
la résolution spectrale de l’émission. La résolution spatiale dépend de la taille du
spot laser et peut être très élevée (<20 µm). Cette technique permet de mesurer
l’intensité de fluorescence pour une émission fixe ou multiple mais la longueur d’onde
d’excitation est toujours fixe.
En dehors des différences induites par les méthodes, les mesures sont influencées par
la densité optique, liée entre autre à la cristallisation. Une variation de cette dernière
peut entraîner une modification de la réflectance et de la diffusion au sein de l’échantillon
(figure 4.5) et par conséquent faire varier le signal d’intensité de fluorescence sans qu’il y









Figure 4.5 – Principaux phénomènes optiques impliqués dans la fluorescence d’un solide. Le milieu est
caractérisé par son absorbance et sa densité optique. I = rayon incident ; T = transmission ; D = diffusion ;
RS = réflextion spéculaire ; RD = réflexion diffuse ; f = fluorescence ; A = absorbance ; d = densité optique.
ait nécessairement de changement de quantité ou qualité de la matière organique. Pour
s’affranchir de ce paramètre, il est possible :
- de travailler avec des échantillons dont la fabrique cristalline reste constante ;
- d’évaluer ou de corriger ces effets de matrice. Pour cela, les mesures de réflectance
monochromatique ou polychromatique renseignent sur les changements de porosité.
La réflectance est fonction de l’absorption de l’échantillon et de sa densité optique.
Un changement d’intensité de la réflectance indique donc une modification de la
structure cristalline. La plupart des études ne prennent cependant pas en compte
ce paramètre et de futures recherches afin de corriger cet effet de matrice sont
nécessaires.
Enfin, le signal de fluorescence est également sensible à la focale (plus ou moins selon les
méthodes de mesure). Des changements importants de la surface des échantillons (échan-
tillon non plat, trous) modifient la distance focale et ainsi le signal mesuré. Certains élé-
ments comme les trous ou les fractures peuvent être repérés visuellement. Cependant, il
est plus difficile de détecter une variation du niveau de la surface de l’échantillon, pouvant
entraîner une tendance croissante ou décroissante de l’intensité de fluorescence mesurée.
Les mesures de fluorescence de la matière organique en phase solide sur les spéléo-
thèmes sont donc très sensibles aux changements de surface et de structure cristalline. Si
certains effets sont détectables visuellement, il n’est pas toujours évident de mesurer l’im-
pact de ces paramètres sur le signal de fluorescence. Des mesures de réflectance peuvent
aider à l’évaluation ou la correction des effets de matrice, mais restent à développer. Le
signal d’intensité est donc à utiliser avec précaution. Les mesures laser, n’offrent pas la
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possibilité d’une excitation multiple mais permettent d’obtenir une très bonne résolution
avec généralement un bon ratio signal/bruit. Enfin, l’avantage principal de ces techniques
est d’être rapides et surtout non destructives. Pour prendre en compte la décroissance de
l’intensité de fluorescence, un pas de temps constant lors de la mesure le long de l’axe du
spéléothème est nécessaire. Des expériences en laboratoire ont montré que ce phénomène
(aussi appelé photobleaching) est réversible (Perrette, données non publiées). Les mesures
peuvent être alors répétées au même endroit au bout d’un certain temps.
À retenir :
- Le signal de fluorescence, et principalement les paramètres d’intensité et de longueur
d’onde d’émission, offrent respectivement des informations sur la quantité et la qualité
de la matière organique.
- Le signal de fluorescence des spéléothèmes est principalement composé du pic A et
du pic C correspondant aux molécules de type humiques.
- Les variations de l’intensité et des longueurs d’onde d’émission sont influencées par
des variations environnementales (type de végétation, type de sol) et leur réponses
aux variations climatiques (humidité, température).
- Les modalités de transport ont un impact important sur le signal du fluorescence qui
peut se surimposer aux variations environnementales.
- La mesure du signal de fluorescence en phase solide est rapide et non-destructive
mais reste sensible à la matrice cristalline de l’échantillon.
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4.2 Méthodologie de la mesure de fluorescence en phase solide
4.2.1 Principe de mesure et montage expérimental
Les mesures de fluorescence solide présentées dans cette thèse ont été effectuées à
l’aide d’un spectrofluorimètre dont la conception et le montage ont été réalisés par Yves
Perrette au laboratoire EDYTEM (figure 4.10). La fluorescence de l’échantillon obtenue par
excitation par laser (monchromatique) est analysée par un monochromateur permettant une
détection simultanée d’une grande gamme de longueurs d’ondes. Cet appareil est composé
de deux sources d’excitation lumineuses distinctes, correspondant à deux lasers utilisés
séparément :
- un laser Nd-YAG pulsé avec une longueur d’onde d’excitation de 1064 nm qui est
triplé afin d’obtenir une excitation à 266 nm (puissance 10 mW).
- un laser He :Cd avec une longueur d’onde d’excitation de 325 nm (puissance 30
mW).
L’excitation laser passe par un filtre interférentiel à la sortie des lasers afin 1) de supprimer
les excitations parasites et ne conserver que l’excitation monochromatique et 2) de couper
les différents ordres du laser (cas du laser à 266 nm).
La lumière est ensuite réfléchie sur un miroir et focalisée sur l’échantillon à l’aide d’une
lentille pour augmenter à la fois l’intensité et la résolution spatiale de la mesure. Dans
ce montage : la source présente une incidence de 45° par rapport à l’échantillon et la
réponse est mesurée à la verticale de l’échantillon. Ce montage permet de limiter la réflexion
spéculaire dans le champ de mesure, qui est très importante dans le cas des échantillons
de stalagmites polis, afin d’éviter "l’ébouissement" de la détection. L’angle d’incidence
accroit la sensibilité de la mesure à la distance focale. La zone de "bonne" focale est en
effet de l’odre de 50 à 100 µm et un décalage de la surface de l’échantillon par rapport
à la distance focale entraîne un éloignement des points d’observation et d’excitation, qui
doivent être confondus. Une attention particulière est donc portée à la l’horizontalité de la
surface mesurée.
Les photons émis par l’échantillon en réponse à l’excitation du laser sont ensuite disper-
sés à l’aide d’une lentille sur la fente d’entrée du monochromateur. La lentille est placée de
manière à obtenir un montage 2f-2f (grossissement de 1 :1). Le monochromateur est un
monochromateur (Jobin Yvon MicroHr) dans lequel les différentes longueurs d’onde sont
analysées sur un réseau (300 trait/mm, blazé à 500 nm) centré à 600 nm, permettant de
cibler les longueurs d’onde d’émission de 300 à 900 nm. Les fentes du monochromateur
sont réglables manuellement. Une faible ouverture diminue la quantité de signal entrant
mais augmente la résolution spectrale. Elle augmente également la résolution spatiale de
la mesure puisque l’ouverture correspond à la surface mesurée sur l’échantillon. Le signal
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échantillon
table de translation




















(5) Lentille focalisant le spot laser pour augmenter la résolution
(6) Lentille focalisant la uorescence émise sur les fentes 
d’entrées du monochromateur
Figure 4.6 – Schéma du montage du MUESLI (Muesli Uses Emission Spectrofluorescence for Line scanning
and Imaging) composé de deux sources d’excitation lumineuses focalisées sur l’échantillon. La réponse de
l’échantillon est focalisée dans un monochromateur ou la lumière est diffractée et lue ensuite par un CCD.
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Figure 4.7 – Correction du rendement du CCD appliquée aux spectres d’émission mesurés.
est ensuite enregistré par un CCD (Charge Coupled Device) rétro-éclairé optimisé pour la
détection dans le domaine de l’UV (jusqu’à 300 nm).
Le banc (XY) de déplacement sur lequel est placé l’échantillon permet de le déplacer
dans deux directions, et ainsi d’obtenir des images de fluorescence. Une première table
de translation permet un déplacement de 300 mm (axe des X). Une seconde table de
translation permet un déplacement de 25 mm dans la direction perpendiculaire à la première
(axe des Y). Les mesures sont réalisées en continu le long de l’axe des X et la taille du pixel
dépend de la vitesse de déplacement. Plus la vitesse est grande, et plus le pixel correspondra
à une zone réduite sur l’échantillon. Les images sont obtenues en compilant plusieurs lignes
de mesures le long de l’axe des Y. Le pas de déplacement en X, comme en Y, est défini au
début de la mesure selon l’information recherchée. Il correspond dans cette thèse à un pas
de 100 µm x 100 µm qui est un compromis entre la résolution de la mesure et le temps de
mesure. La taille du spot laser une fois focalisée a été mesurée et est inférieure à 20 µm
pour le laser YAG à 266 nm, et à 30 µm pour le laser à He :Cd.
Une correction du rendement du CCD selon les longueurs d’onde (figure 4.7) est ob-
tenue en mesurant le signal d’une lampe Hg :Qz et en multipliant le spectre d’émission
théorique par le spectre d’émission obtenu. Les spectres d’émission sont directement di-
visés par cette correction. Un background est enregistré avant chaque déplacement de
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Figure 4.8 – Exemple d’un background enregsitré avant mesure. Les intensités varient très peu le long des
canaux.
mesure en X (Fig. 4.8). Ce signal est soustrait au spectre d’émission après correction de
l’efficacité du CCD.
4.2.2 Traitement des données
Les données de fluorescence enregistrées sur le banc de mesures sont exportées pour
être traitées dans le terminal de commande et dans le logiciel Matlab. Elles se présentent
sous la forme d’un fichier par ligne de mesure. Chaque ligne de ce fichier contient un spectre
d’émission (1024 points). Ces fichiers doivent être concaténés pour obtenir une image. Il
est également possible de récupérer les fichiers de blanc et de correction.
Pour obtenir les paramètres d’intensité et de longueur d’onde, chaque spectre d’émis-
sion doit être traité un à un. Une première méthode consiste à noter l’intensité maximale
du pic de fluorescence et la longueur d’onde d’émission à cette hauteur maximale. Cepen-
dant, le signal de fluorescence de la matière organique est généralement constitué d’une
association de plusieurs fluorophores. Les fluorophores ne présentent pas toujours des pics
distincts, et l’interaction entre ces derniers peut entraîner une modification de leurs para-
mètres d’intensité et de longueur d’onde. La méthode citée précédemment ne prend pas
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Figure 4.9 – Exemple d’un ajustement de spectre à partir du spectre d’émission moyen à 266 nm mesuré
sur l’échantillon Renella. Les courbes colorées correspondent aux fonctions log-normales (ﬂuorophores et
réﬂectance infra-rouge dans ce cas). Leur somme permet d’obtenir le spectre simulé (courbe noire) qui doit
correspondre au spectre observé (points bleus).
en compte ces interactions, et pour s’en aﬀranchir les données ont été traitées dans cette
étude par une technique de simulation des spectres.
Cette méthode d’ajustement consiste en une somme des ﬂuorophores aﬁn de déterminer
mathématiquement l’association de ﬂuorophores produisant le spectre total de ﬂuorescence
(voir ﬁgure 4.9). Pour cela, chaque ﬂuorophore est simulé à l’aide de fonctions log-normales,
s’approchant du spectre d’émission d’un ﬂuorophore simple isolé. Cette technique permet
également de simuler les eﬀets Raman et Rayleigh. Ce sont des phénomènes de diﬀusion de
la lumière, respectivement inélastique et élastique, dus à l’interaction avec le milieu. Ils sont
simulés par des fonctions log-normales par souci de simplicité du traitement. La somme
de toutes les fonctions (ﬂuorophores et diﬀusions) doit produire un spectre simulé le plus
proche possible du spectre observé. L’ajustement du spectre simulé au spectre observé est
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semi-contraint. C’est-à-dire que le nombre de fonctions, les 3 paramètres les caractérisant
(aire, largeur et centre), ainsi que les limites de variations inférieures et supérieures de
ces paramètres sont définis avant ajustement. La procédure est ensuite effectuée avec une
méthode des moindres carrés, en faisant varier les paramètres des fonctions log-normales
dans les intervalles limites prédéfinis.
Cette simulation est réalisée dans un premier temps sur le spectre moyen de l’échantillon,
afin de définir au mieux les paramètres et leurs contraintes. Il est ensuite appliqué en routine
à chacun des spectres de l’enregistrement. Une modification importante du signal le long
de l’échantillon peut entraîner un mauvais ajustement sur certaines parties de l’échantillon.
Une carte du coefficient de corrélation entre le spectre simulé ajusté et le spectre observé
est produite pour vérifier que l’ajustement est correct sur la totalité de l’échantillon. Si
ce n’est pas le cas, les paramètres et contraintes sont modifiés à nouveau pour améliorer
l’ajustement. Étant donné le très grand nombre de spectres à traiter (plus de 10 000), ces
derniers ont été rééchantillonnés et les données d’une longueur d’onde sur trois ont été
conservées. De plus, un traitement en parallèle a été effectué pour améliorer la vitesse de
traitement des données.
Les simulations sont réalisées séparément pour les deux longueurs d’onde d’excitation
(266 et 325 nm). Pour chaque spectre, l’aire et le centre de chacun des fluorophores après
simulation sont enregistrés. Ils renseignent respectivement sur l’intensité et la longueur
d’onde d’émission des fluorophores. Ce traitement des données permet donc d’obtenir,
pour chaque longueur d’onde d’excitation :
- l’intensité de chaque fluorophore, correspondant à l’aire de la fonction log-normale ;
- l’intensité totale du signal de fluorescence, correspondant à la somme des aires des
fonctions log-normales représentant des fluorophores (sans les diffusions Rayleigh et
Raman) ;
- les longueurs d’onde d’émission de chaque fluorophore, correspondant aux centres
des fonctions log-normales ;
- des ratios de qualité (ratios entre les aires des fluorophores), qui représentent les
variations de proportions des différents type de matière organique.
À partir de ces paramètres, il est donc possible de reconstituer des cartes de variation
d’intensité, ou des longueurs d’émission, pour tous ou chacun des fluorophores, permettant
une vision spatiale des variations de fluorescence dans l’échantillon. Les variations de fluo-
rescence (intensité ou longueur d’onde d’émission) le long de l’échantillon présentées par la
suite correspondent à des moyennes des paramètres de simulation, par ligne de mesure (axe
des Y). Ceci permet d’éviter les effets de grains pouvant être occasionnés par un défaut
localisé de la calcite (trou, fissure) ou par une zone très hétérogène en matière organique,
et d’évaluer une incertitude.



















Figure 4.10 – Schéma synthétisant les différentes étapes du traitement des données de fluorescence en
phase solide.
Par ailleurs, à une excitation de 266 nm, le pic d’émission à environ 809 nm correspond
à une réflectance infra-rouge (réflectance IR). Ce pic correspond à l’émission de la diode
qui excite le cristal émettant le laser, et qui atteint l’échantillon. La matière organique ne
présente pas d’émission de fluorescence autour de cette longueur d’onde d’émission (van
Beynen et al. , 2001) et cette émission correspond à la lumière réfléchie par l’échantillon.
Elle est fonction de la densité optique de la calcite. Elle peut donc être utilisée pour détecter
les changements de structure cristalline et évaluer l’effet de matrice, et éventuellement pour
le corriger.
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4.3 Développement méthodologique : la quantification du signal de
fluorescence
4.3.1 Résumé étendu : Quiers et al. (2015)
Blyth et al. (2008) et Fairchild & Baker (2012) dans leurs reviews soulignent le ca-
ractère semi-quantitatif de la mesure d’intensité de fluorescence de la matière organique,
et le potentiel d’une quantification de ce signal pour retracer les flux de carbone. Dans le
cadre actuel du changement climatique, le couplage des flux de carbone avec l’information
paléoclimatique et paléoenvironnementale, permettrait d’identifier les facteurs clés qui li-
mitent ou favorisent l’exportation du carbone. Si la relation entre le signal de fluorescence
et le COT a été utilisée dans plusieurs études afin d’estimer les variations de concentrations
en carbone organique, ce n’est pas le cas des spéléothèmes. Les faibles quantités de car-
bone organique contenu dans les spéléothèmes (quelques mg/g de calcite) nécessitent des
quantités de matériel importantes nécessaires pour pouvoir être mesurées ce qui explique
le peu d’études réalisées. Les quantités importantes de matériel importantes diminuent la
résolution temporelle des résultats (Blyth et al. , 2013; Li et al. , 2014) et limitent ainsi
l’intérêt pour l’utilisation en paléoenvironnement. La calibration du signal de fluorescence
en quantité est donc difficile à mettre en oeuvre.
Dans le cadre de cette thèse, une méthode de quantification du signal de fluorescence
des spéléothèmes a été développée. Elle est basée sur l’hypothèse d’une source pédologique
de la matière organique, la source in situ étant considérée comme secondaire. La méthode
développée vise donc à s’appuyer sur la relation entre la fluorescence de la matière organique
et le COT existant dans les sols, pour exprimer le signal de fluorescence des spéléothèmes
de manière quantitative. Ce travail a été publié dans la revue Chemical Geology (Quiers
et al. , 2015) (Annexe 1, page 249).
Trois échantillons de spéléothèmes des Préalpes françaises (description dans l’annexe
1, page 249) ont été choisis pour ce travail expériemental (figure 4.11) :
- l’échantillon GC-x correspond à la partie externe du pied de la stalagmite GC-09A
prélevée dans le réseau Garde-Cavale (Massif des Bauges)
- l’échantillon Ferme-x est une petite stalagmite (6 cm) active au moment du prélève-
ment et provenant du système des Fermes, proche du réseau Garde-Cavale. Elle est
caractérisée par un impact anthropique important puisqu’elle était située sous une
exploitation agricole (exploitation laitière).
- l’échantillon TAM-x prélevé dans le massif du Vercors, et très marqué par l’activité
de charbonnage en surface.
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Figure 4.11 – Stalagmites utilisées pour le développement de la méthode de quantification de la mesure
de fluorescence en phase solide. Les cercles représentent les zones des différents prélèvements réalisés. Une
carte de localisation des systèmes karstiques d’où proviennent ces échantillons est également présentée.
Quiers et al. , 2015
Les échantillons de sol utilisés pour établir la relation COT-fluorescence des spéléo-
thèmes correspondent à 5 sols (et végétation) représentatifs des environnements de moyenne
montagne calcaire. Ainsi des brunisols, leptosols et un podzol ont été prélevés sous des fo-
rêts mixtes, une lande à Ericacées, et des prairies alpines et pâturées, dans l’hypothèse
où le signal de fluorescence différerait selon les associations sol-végétation. Ces sols sont
également décrits dans le tableau 4.1 (description plus en détail dans l’annexe 1, page 249).
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Figure 4.12 – Relation entre l’intensité de fluorescence des extraits à l’eau (QSU) et la quantité de carbone
organique total (mg/L) des échantillons de sols. Chaque point correspond à une dilution différente des
extraits de sol. La relation moyenne et l’intervalle de confiance associé ont été calculés en utilisant la
méthode de rééchantillonnage de Monte Carlo. Quiers et al. , 2015
La matière organique des sols a été extraite à l’eau et filtrée à 0,45 µm (voir dans
l’annexe 1, page 249 pour le détail de la méthode). Les échantillons de stalagmites ont
été nettoyés à l’HCl 1N avant extraction pour supprimer les contaminations de surface.
Des échantillons de 5 à 6 mg de calcite ont été prélevés et dissous dans 4 mL d’HCl
12N . 40 µL d’HCl 3N sont ajoutés pour compléter la dissolution. Cette procédure a été
développée pour minimiser le temps d’exposition de la matière organique à un pH faible
et limiter ainsi les changements de conformation de la matière organique. L’intérêt de
cette méthode d’extraction est la très faible quantité de matériel nécessaire, permettant
d’obtenir une résolution temporelle importante. Les extraits d’eau et de sol ont été analysés
en fluorescence liquide (paramètres analytiques décrits dans l’article). Avant extraction,
des mesures de fluorescence en phase solide ont été réalisées sur les spéléothèmes. Les
paramètres analytiques sont décrits dans l’annexe 1 (page 249) et correspondent également
à ceux utilisés pour les échantillons de Garde-Cavale.
- 132 - 4.3. Développement méthodologique : la quantification du signal de fluorescence
Figure 4.13 – Fluorescence efficaces (ua) des échantillons de sol (rouge) et des stalagmites (bleu), incluant
les échantillons TAM-x prélevés avec un pas de 2 mm. Quiers et al. , 2015
La première étape de la quantification du signal utilise la relation COT-fluorescence
établie pour les sols. Cette relation est présentée dans la figure 4.12 (figure 2 de l’article). La
comparaison de la fluorescence efficace (maximum d’intensité de fluorescence/absorbance
à la même longueur d’onde) des différents extraits de sols montre que ces derniers ne
présentent pas de différences significatives en termes de qualité de la matière organique,
sauf pour le podzol (p-value = 0,72 pour l’ANOVA ; figure 4.13 ou figure 3 dans l’article).
Une relation moyenne COT-fluorescence de ces sols a donc été utilisée. Elle a été estimée
avec la méthode de Monte Carlo afin de prendre en compte les incertitudes de ces relations
liées à la variabilité des sols.
Cette relation moyenne a ensuite été utilisée pour exprimer le signal de fluorescence des
spéléothèmes. Pour réaliser cette étape, la fluorescence des échantillons de calcite a été
mesurée en phase liquide. À partir des mesures d’intensité de ces derniers, la concentration
en carbone organique des spéléothèmes a été estimée en utilisant la relation moyenne
COT-fluorescence des sols. Les résultats obtenus montrent des concentrations entre 0.27
et 3.04 mg/g de calcite (tableau 4.2 ou tableau 2 dans l’article). Ils sont en accord avec
les différents échantillons analysés et correspondent aux concentrations retrouvées dans la
littérature.
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Figure 4.14 – Relation entre les estimations de COT (mg C/g calcite) et les intensité de fluorescence
en phase solide au cours du temps pour la stalagmite TAM. Les échantillons ont été prélevés avec un
pas de 2 mm. Les courbes représentent les estimations moyennes de COT (rouge), les incertitudes sur
ces estimations (tirets rouges), et les estimations de COT corrigées de l’absorbance (pointillés rouges).
Pour pouvoir être comparée aux estimations, la mesure de fluorescence en phase solide (courbe gris clair)
a été rééchantillonnée (courbe gris foncé). La zone stratigrahique U2 (calcite poreuse avec de nombreuses
inclusions) est délimitée par la zone grise. Quiers et al. , 2015
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Tableau 4.2 – Concentrations en carbone organique (mg C/g calcite) dans les échantillons de stalagmites
estimées à partir de la fluorescence spécifique des sols. Ces concentrations ont été estimées à partir de la
relation linéaire moyenne entre l’intensité de fluorescence des sols et leur concentration en COT et à partir
des incertitudes sur ces relations.
Estimated concentrations (mg C/g calcite) and uncertainties
Sample Lower Mean Higher CV% (mean value)
GC1 1 .87 2 .37 3 .16 17.3
GC2 2 .39 3 .03 4 .04
FER1 1 .03 1 .31 1 .75
35FER2 2 .09 2 .65 3 .54
FER3 2 .08 2 .64 3 .51
TAM6 0 .27 0 .34 0 .45
90.1TAM14 1 .03 1 .31 1 .74
TAM20 0 .21 0 .27 0 .35
Afin d’utiliser cette relation pour estimer les concentrations en carbone organique à
partir des mesures de fluorescence en phase solide, la stalagmite TAM-x a été échantillon-
née à un pas de 2 mm (20 échantillons) du fait de sa croissance régulière. Les mesures
de fluorescence en phase liquide ont permis d’estimer des concentrations en carbone or-
ganique (entre 0,24 et 1,34 mg C/g de calcite) présentées dans la figure 4 de l’article
(figure 4.14). Le signal de fluorescence en phase solide de cet échantillon, rééchantillonné
au pas d’analyse de la fluorescence liquide, n’est pas corrélé aux concentrations estimées
(R2=0,23, n=20, p<0,05) malgré leur cohérence globale avec les unités stratigraphiques de
la stalagmite.
La relation entre l’absorbance et la fluorescence est significativement différente selon
les échantillons et généralement inférieure à celle des sols (figure 4.15 ou figure 5 dans
l’article). Les pentes les plus faibles (en vert sur la figure 4.15) sont également associées
à l’unité stratigraphique (U2) de l’échantillon présentant une plus forte porosité et plus
d’inclusions (tableau 4.3). Ces différences de relations pourraient avoir entraîné une sous-
estimation du COT de cette unité. Les estimations ont donc été réalisées à nouveau en
corrigeant les valeurs de fluorescence des différences de fluorescence efficace. Les nouvelles
estimations obtenues sont similaires aux précédentes pour les zones U1 et U2 mais bien
supérieures pour la zone U2. La relation entre les nouvelles estimations de COT et la
fluorescence en phase solide est meilleure mais n’est toujours pas statistiquement corrélée
(R2=0,52, n=20, p<0,05, figure 4.14). Ces résultats indiquent que cette absence de relation
n’est pas uniquement due aux facteurs affectant l’estimation du COT mais peut également
être le résultat d’une variation de la densité optique de la calcite.
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Tableau 4.3 – Degré de porosité de la calcite (0 = nulle à +++ = élevée) et les concentrations en carbone
organiques (mg C/g calcite) prédites avec le modèle non linéaire des 20 échantillons prélevés sur la stalagmite
TAM (un pas de 2 mm).
Sample Mass (g) Porosity Inclusions C predicted (mgC/gcalcite)
1 6.4 + + 0.30
2 6.1 + + 0.36
3 7 + + 0.39
4 6.6 +++ ++ 0.32
5 5.4 ++ ++ 0.35
6 6.2 + + 0.57
7 6.5 + + 0.45
8 6.5 + + 0.39
9 6.7 + ++ 0.41
10 6.8 ++ ++ 0.47
11 6.5 + + 0.68
12 6.6 ++ + 0.71
13 6 +++ +++ 0.92
14 5.9 +++ +++ 0.97
15 5.7 +++ +++ 0.82
16 6.1 +++ +++ 1.15
17 6.1 +++ +++ 1.31
18 6.4 +++ +++ 1.25
19 3.2 0 0 1.82
20 6.5 0 0 1.11
Pour s’affranchir de cet effet, un modèle non linéaire utilisant comme variables expli-
catives l’intensité de fluorescence et la réflectance infra-rouge, a été utilisé. La mesure
de réflectance infra-rouge correspond ici à une mesure de la densité optique de la cal-
cite. Après suppression de certains échantillons (voir annexe 1, page 249), les estimations
réalisées avec le modèle (équation dans l’annexe 1, page 249) montrent une corrélation
avec la fluorescence en phase solide (figure 4.16 ou figure 6 dans l’article ; R2=0,81, n=15,
p<0,05).
Ce modèle a été utilisé pour prédire une carte haute résolution de concentration en
carbone organique de la stalagmite à partir d’une carte d’intensité de fluorescence (figure
4.17 ou figure 7 dans l’article). Les résultats indiquent un changement à partir de 1700
AD : les quantités de carbone exportées vers le spéléothèmes augmentent, de même que
la quantité de charbons dans la matrice cristalline. Cette rupture est associée à un change-
ment de l’utilisation des sols sur le plateau, principalement attribué au développement du
charbonnage. La diminution des taux de carbone et d’inclusions de charbon ne diminue pas
avant 1910 AD, ce qui est en accord avec le déclin du charbonnage dans la région.
- 136 - 4.3. Développement méthodologique : la quantification du signal de fluorescence
Figure 4.15 – Relation entre l’intensité de fluorescence (QSU) et l’absorbance pour les extraits de sols
(courbes rouges) et les extraits de spéléothèmes (courbes bleues). L’échantillon Bau1 (podzol), statistique-
ment différent des autres, est décrit par une courbe pointillée rouge. Quiers et al. , 2015
Figure 4.16 – Relation (R2 = 0,81) entre le COT estimé et le COT prédit (mg C/g calcite) à partir du
modèle non linéaire (paramètres de l’équation : a = 1, 37x10−3 ; b = 1, 16x10−5 ; c = −3, 22 ; d = 0, 12).
Quiers et al. , 2015
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La méthode développée dans cette thèse permet de prédire les concentrations en car-
bone à partir du signal de fluorescence des spéléothèmes. La calibration permettant cette
quantification nécessite seulement 5 mg de calcite et permet donc un travail à haute réso-
lution. L’utilisation de la réflectance IR permet de s’affranchir de l’influence de la matrice
calcaire et d’obtenir des cartographies de concentration en carbone organique haute réso-
lution à partir des mesures de fluorescence en phase solide.
Figure 4.17 – Carte des concentrations en COT prédites (mg C/g calcite) à partir du modèle non linéaire
(carte de gauche) et des incertitudes associées à la prédiction (carte de droite). Les zones noire et bleu
sombre sur ces cartes indiquent les zones de la stalagmite (ou hors stalagmite) qui non pas été incluses
dans le modèle et qui ont donc été retirées des résultats. Quiers et al. , 2015
4.3.2 Résultats méthodologiques
4.3.2.1 Mesures réalisées
Les mesures de fluorescence en phase solide ont été réalisées sur les 3 plus récents
spéléothèmes du réseau Garde-Cavale (GC-09B,GC-13A,GC-13B) à 266 et 325 nm d’ex-
citation avec un pas de 100 µm x 100 µm. Du fait d’un problème technique lors de la
mesure, les données mesurées à 325 nm d’excitation sur l’échantillon GC-09B ne sont pas
exploitables. Les caractéristiques de ces mesures (longueur, largeur des scans) pour chacun
des spéléothèmes sont résumées dans le tableau 4.4. Le laser à 325 nm du laboratoire EDY-
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TEM ne fonctionnant plus, ces mesures ont été réalisées avec un laser He :Cd de même
excitation mis à disposition par l’Ecole Nationale Supérieure des Arts et Métiers (ENSAM).
Pour ces raisons matérielles, les résultats présentés dans cette thèse ne correspondent qu’à
une faible surface des échantillons (quelques mm), une cartographie complète nécessitant
plus de temps.
Tableau 4.4 – Tableau des caractéristiques des mesures utilisées dans ce manuscrit et réalisées sur 3 spé-
léothèmes du réseau Garde-Cavale (GC09B, GC13A et GC13B).
Echantillon Excitation (nm) Résolution (µmxµm) Longueur (mm) Largeur (mm) Fente
GC09B 266 100x100 240 20 0,5
GC13A 266 100x100 134 5 0,5
325 100x100 134 5 0,5
GC13B 266 100x100 80 3 0,5
325 100x100 80 3 0,5
4.3.2.2 Qualité de l’ajustement des spectres
Les données obtenues ont été traitées avec la méthode de simulation des spectres pré-
sentée précédemment (cf 4.2.2). Afin d’optimiser les paramètres d’ajustement, un spectre
moyen a été réalisé. La figure 4.18 présente les ajustements des spectres moyens à 266 et
325 nm d’excitation pour chacun des spéléothèmes. Pour vérifier la qualité des ajustements,
le coefficient de corrélation de Bravais-Pearson R entre les spectres mesurés et les spectres
simulés a été calculé. Les résultats, présentés dans le tableau 4.5, montrent une corréla-
tion toujours supérieure à 0,98 ce qui permet de valider les simulations. Les paramètres
utilisés pour ces dernières ont donc été appliqués à tous les spectres. Ces paramètres sont
présentés dans l’annexe 2 (page 258).
Une fois l’ajustement réalisé sur chaque spectre, il faut vérifier sa validité à l’échelle
de l’échantillon. En effet, les spectres d’émission peuvent être modifiés sensiblement si la
qualité du matériel organique change le long de l’échantillon. L’ajustement semi-contraint
utilisé ici ne peut pas s’adapter à une variabilité trop forte de la forme des spectres. Le
coefficient de corrélation entre le spectre mesuré et le spectre simulé a donc été calculé pour
chaque point de mesure. Ceci permet d’obtenir une carte des coefficients de corrélation sur
toute la surface mesurée des spéléothèmes. Ces cartes sont présentées dans la figure 4.19.
Tableau 4.5 – Corrélation (R et p-value des R) entre spectres moyens mesurés et spectres moyens simulés
pour les 3 spéléothèmes analysés.
Echantillon Excitation (nm) R p-value
GC-09B 266 0,9993 0
GC-13A 266 0,9994 0
325 0,9949 0
GC-13B 266 0,9995 0
325 0,9839 0
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Excitation 266 nm Excitation 325 nm
Figure 4.18 – Spectres moyens mesurés (pointillés bleu) à une excitation de 266 nm et de 325 nm pour tous
les spéléothèmes du réseau Garde-Cavale et spectres moyens simulés (ligne noire) avec différentes fonctions
log-normales (lignes de couleur).
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Figure 4.19 – Cartes A, B et C des coefficients de variations pour les 3 stalagmites étudiées, respectivement
GC-09B, GC-13A et GC-13B. Une valeur est représentée en fonction de la barre colorimétrique à droite
pour chaque point de mesure. La légende des figures est définie sur le schéma en bas à droite.
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Ces dernières montrent que les valeurs de R varient autour de 0,9 ce qui valide l’utili-
sation des paramètres de simulation pour tous les spéléothèmes. Les zones présentant un
R faible (notamment pour GC-13A et GC-13B) correspondent à des zones de trous et
de fractures. Les 14 dernières colonnes (à droite) de la carte simulée de GC-13A à 266
nm d’excitation sont également moins bien ajustées. Ceci est dû à un problème de mesure
(léger dérèglement de la focale ou dérive du laser). Ces colonnes ont été supprimées de
l’enregistrement par la suite. Par ailleurs, les données de GC-09B à 266 nm d’excitation
ne présentent pas le nombre de colonnes totales citées dans le tableau 4.4. Les colonnes
supprimées correspondent à un problème du laser (lié à la fin de vie du laser) à partir d’un
certain temps de mesure. Les données de ces colonnes n’étant pas exploitables, elles ont
été supprimées avant la simulation.
Les modèles d’ajustement utilisés sont donc validés et permettent d’extraire différents
pics de fluorescence qu’il est possible d’associer à différents proxies.
4.3.2.3 Détermination des proxies
En fonction de leur longueur d’onde d’émission, les pics de fluorescence détectés dans
les spectres de fluorescence de chaque spéléothème peuvent être associés à différents types
de matière organique (ex. Coble, 1996; Parlanti et al. , 2000; Hudson et al. , 2007).
Les centres moyens des différentes fonctions log-normales obtenus après simulation pour
chaque stalagmite (correspondant à l’émission maximale des pics des fluorophores) sont
décrits dans le tableau 4.6.
Certains pics détectés ne sont pas associés à un signal organique de fluorescence. Ainsi,
à 266 nm :
- la réflectance infra-rouge (IR, 812 nm) : elle correspond à une partie de l’émission
de la diode du laser à 809 nm, non absorbée par le cristal du laser. Comme expliqué
précédemment, les variations d’intensité de ce pic correspondent aux variations de la
densité optique de la calcite qui modifient le renvoi de la lumière.
- le Mn2+ (640 nm) : dans la littérature, une émission de fluorescence entre 570 et
640 nm correspond aux ions Mn2+ substitués aux atomes de calcium dans la matrice
cristalline (Machel et al. , 1991; El Ali et al. , 1993). Après ajustement, la valeur
moyenne des centres est de 630 nm, ce qui peut donc être interprété comme une
émission du Mn2+. Ce pic peut donc être associé ici au Mn2+ substitué.
À 325 nm, deux pics correspondent à des effets de diffusion de la lumière : l’émission
Rayleigh premier (émission à 325 nm) et second ordre (émission à 650 nm).
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Les autres fonctions log-normales sont associées à des fluorophores organiques. Ainsi,
à 266 nm :
- fluorophore 1 (F1, 400 nm)
- fluorophore 2 (F2, 450-475 nm)
- fluorophore 3 (F3, 540 nm)
Ces deux pics correspondent au domaine d’excitation/émission du pic A dans la littérature
(ex. Coble, 1996; Hudson et al. , 2007).
À 325 nm :
- fluorophore 1 (F1, 380-400 nm)
- fluorophore 2 (F2, 430-470 nm)
- fluorophore 3 (F3, 510-560 nm)
Ces pics sont contenus dans le domaine de fluorescence du pic C (ex. Coble, 1996; Hudson
et al. , 2007).
Pour évaluer si ces pics sont des fluorophores indépendants ou non, un test de corréla-
tion de rang (corrélation de Spearman) a été réalisé entre les valeurs des aires (intensités)
des différents pics le long de chaque échantillon. Cette corrélation a été choisie préférentiel-
lement à celle de Pearson car la relation entre les différents fluorophores n’est pas supposée
être linéaire. Les résultats sont présentés dans le tableau 4.7.
À 266 nm :
- les fluorophores organiques (F1 et F2) sont corrélés entre eux à plus de 90% ;
- dans le cas de l’échantillon GC-09B, F2 et F3 ne sont pas corrélés (R=0,37) ;
- les fluorophores organiques (F1 et F2) ne sont pas corrélés avec le pic de manganèse.
Ces résultats montrent que les fluorophores 1 et 2 peuvent être associés au même matériel
organique. La détection des deux pics est alors associée à la présence d’un matériel orga-
nique présentant une fluorescence bimodale, comme c’est le cas de la chlorophylle B par
exemple. Par la suite la somme de l’intensité de ces deux pics sera donc préférentiellement
utilisée. Ce matériel est également bien différent du pic associé au manganèse puisqu’il
ne sont pas corrélés, ce qui corrobore l’hypothèse d’un signal manganèse dans les spéléo-
thèmes. Pour l’échantillon GC-09B cependant, F1 et F3 ne sont pas corrélés, indiquant la
présence de 2 fluorophores non associés au même matériel organique. Ces deux pics seront
donc utilisés distinctement.
À 325 nm, les fluorophores organiques sont corrélés entre eux (entre 73 et 98 %). Les
coefficients de corrélation présentent des valeurs à plus de 0,95 pour GC-13A. Le matériel
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organique mesuré dans cet échantillon présente donc également une fluorescence bimodale.
Pour GC-13B, les coefficients de corrélation sont plus faibles (maximum 0,87) ce qui peut
traduire une légère variation du matériel organique puisqu’environ 20 % des variations
d’intensité de fluorescence ne sont pas corrélées. Cette variation peut être associée à :
- des mécanismes de complexation. La formation d’un complexe avec d’autres molé-
cules (métaux par exemple) peut entraîner des phénomènes de quenching (voir 4.1.1).
Dans le cas des macromolécules organiques présentant deux régions de fluorescence
ou plus, comme cela semble être le cas ici, l’effet de quenching peut-être associé à
un site d’adsorption du quencheur et ne pas affecter les autres fluorophores de la
molécule. Ceci peut expliquer des variations différentes.
- un changement des conditions physico-chimiques. Comme expliqué précédemment (cf
4.1.1), des changements de la physico-chimie, et plus particulièrement du pH peuvent
affecter la fluorescence. Or tous les fluorophores ne sont pas affectés de la même
façon. Les variations non corrélées des fluorophores peuvent donc être influencées
par ce phénomène.
- un changement de conformation moléculaire.
Il est cependant difficile de déterminer lequel de ces processus joue un rôle prépondérant
dans ce cas.
Les corrélations ont également été calculées entre les pics organiques à 266 et 325
nm. Celles-ci montrent que la somme des pics à 266 (F1+F2) et celles des pics à 325
(F1+F2+F3) sont corrélées à 0,90 et 0,96 respectivement pour GC-13A et GC-13B. Ceci
semble montrer que les pics identifiés à ces deux longueurs d’onde correspondent au même
matériel organique.
4.3.2.4 Comparaison avec la méthode PARAFAC
Le traitement des données de fluorescence est majoritairement réalisé à l’aide de deux
méthodes. La première et la plus ancienne est celle du peak-picking, qui consiste à enregis-
trer les maximum d’intensité du spectre d’émission ou d’un domaine émission/excitation
selon si l’analyse est en 2D ou 3D. La seconde méthode est le traitement de données, et
notamment des spectres 3D, par le traitement PARAFAC (PARAllel FACtor analysis). Ce
traitement permet de détecter les composants principaux expliquant le signal de fluores-
cence grâce à une décomposition multilinéaire. Le spectre total est alors simulé par une
combinaison linéaire de pics de fluorescence. Par rapport à la méthode du peak-picking,
ce modèle présente l’avantage de décomposer le signal et donc d’identifier les différents
fluorophores, et ainsi de travailler à l’échelle du fluorophore. Contrairement à la méthode
de simulation présentée précédemment, l’opérateur n’intervient pas sur le nombre de bande
(de fluorophore) et le type de fonction. Il paramètre le traitement statistique (unimodalité,
non-négativité, orthogonalité). Il nécessite cependant un pré-traitement du signal, et en
particulier la suppression des effets Raman et Rayleigh.
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Figure 4.20 – Résultats des tests préalables à l’utilisation du modèle PARAFAC afin de choisir le nombre
de composantes adéquat.
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Nombre de points en émission
Composante 1
(a) 1 composante avec contrainte de
non-négativité sur l’échantillon GC-
09B.








Nombre de points en émission
Composante 1
Composante 2
(b) 2 composantes avec contraintes
d’unimodalité et de non-négativité
sur l’échantillonGC-09B.














Nombre de points en émission
(c) 2 composantes avec contrainte
de non-négativité sur l’échantillon
GC-13A. La deuxième composante
modélise le bruit du spectre.
Figure 4.21 – Résultats de test du modèle PARAFAC avec diﬀérents paramètres. Les graphiques montrent
les composantes modélisées. L’axe des ordonnées représente l’intensité de ﬂuorescence (ua) et l’axe des
abscisses le nombre de points en émission (les spectres ayant été rééchantillonné une longueur d’onde sur
deux).
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Le principe du traitement PARAFAC étant semblable à la technique de simulation des
spectres utilisée dans cette étude, les résultats de ces deux méthodes ont donc été com-
parés. Pour cela, le traitement PARAFAC a été appliqué aux spectres d’émission à l’aide
de la N-way toolbox (Andersson & Bro, 2000). Les résultats montrent que :
- la méthode PARAFAC ne distingue statistiquement qu’un seul pic organique et non
plusieurs comme c’est le cas avec la méthode de simulation utilisée dans cette thèse.
Les résidus montrent qu’une seule composante suffit à expliquer la majeure partie
des spectres (a, b, c figure 4.20). Cela est moins évident dans le cas de GC-13A
où la différence entre les résidus selon le nombre de composantes utilisées dans le
modèle est moins marquée (b, figure 4.20). Cependant, lorsque plus d’une compo-
sante est utilisée pour expliquer le signal, les pics simulés correspondent alors au
bruit des spectres d’émission (c, figure 4.21). PARAFAC ne permet donc pas dans
ce cas d’identifier tous les fluorophores détectés par la méthode de simulation avec
les fonctions log-normales, même pour les fluorophores indépendants.
- l’unique composante obtenue avec le traitement PARAFAC modélise à la fois les
fluorophores organiques détectés avec notre méthode d’ajustement et le pic de ré-
flectance IR (a, figure 4.21). Ce dernier n’est donc pas modélisé distinctement et
considéré comme une composante par le modèle. Si le modèle est forcé à deux
composantes unimodales, afin de séparer le pic organique du pic de réflectance IR,
PARAFAC ne modélise toujours pas le pic de réflectance IR (b, figure 4.21).
La méthode PARAFAC ne permet donc pas d’obtenir des résultats aussi détaillés que la
méthode de simulation utilisée dans cette thèse pour ce type d’échantillon. Elle donne gé-
néralement de bon résultats sur les eaux naturelles où les fluorophores sont très différenciés
(ex. Stedmon & Markager, 2005; Luciani et al. , 2008; Simon et al. , 2010; Tissier et al. ,
2013; Rutlidge et al. , 2014) mais elle ne semble pas assez discriminante pour analyser les
spectres d’émission des spéléothèmes étudiés dans cette thèse. Les résultats de la méthode
de simulation décrite précédemment seront donc utilisés par la suite.
4.3.2.5 Caractéristiques des spectres de fluorescence des spéléothèmes de Garde-
Cavale
Tous les spéléothèmes étudiés dans ce travail présentent une émission de fluorescence
principale entre 380 et 560 nm. Ce domaine d’émission est plus étendu, notamment vers les
longueurs d’ondes plus importantes, que celui présenté dans la plupart des articles, com-
pris généralement entre 400 et 480 nm (Blyth et al. , 2008; Fairchild & Baker, 2012).
Cependant, certains auteurs observent des émissions à des longueurs d’onde plus grandes.
Crowell & White (2012) détectent par exemple des pics d’émission entre 520 et 548 nm et
entre 556 et 622 nm pour différents spéléothèmes à des excitations de 457,9 et 514,5 nm
respectivement. Les auteurs associent ces pics à des composés organiques ayant un poids
moléculaire plus important. Par ailleurs, la majorité des études reportent directement la
longueur d’onde d’émission correspondant au maximum du pic de fluorescence (ex. Baker
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et al. , 1999a; Sundqvist et al. , 2005; Brennan & White, 2013). Sans décomposition du si-
gnal, il n’est pas possible de détecter les fluorophores émettant à des longueurs d’onde plus
importantes. Les pics d’émission maximum des échantillons de cette thèse, sans décompo-
sition du signal, sont compris dans le domaine de fluorescence habituel des spéléothèmes.
Les résultats sont donc cohérents avec la littérature, et les spéléothèmes présentent un ou
deux types de matière organique différents, caractérisés par plusieurs fluorophores.
Ces spéléothèmes présentent cependant des différences de signal ente eux. Ainsi, les
longueurs d’onde d’émission diffèrent selon les spéléothèmes étudiés, et sont plus longues
dans l’ordre GC-09B>GC-13A>GC-13B. GC-13B présente des centres moyens inférieurs
à ceux de GC-13A. Si les longueurs d’onde d’émission sont corrélées au poids moléculaire,
cela signifie que les composés piégés dans cet échantillon sont de plus petite taille que
ceux piégés dans l’échantillon GC-13A. De même, pour une longueur d’onde d’excitation
de 266 nm, l’échantillon GC-09B présente des longueurs d’onde d’émission encore plus
élevées. Par ailleurs, les deux fluorophores organiques détectés lors de l’ajustement ne sont
pas corrélés, contrairement aux fluorophores des deux autres spéléothèmes. Le second pic
ne correspond pas à la même longueur d’onde d’émission que celui de GC-13A et GC-13B.
Ceci indique que cet échantillon contient deux types de matériaux organiques différents, et
que ces derniers sont également différents de ceux des autres échantillons. Il contient donc
un matériel organique plus variable.
Cette différence est difficilement explicable par une différence de source puisque les spé-
léothèmes sont très proches. En revanche, une différence d’écoulement apparaîtrait plus
probable. En effet, les mécanismes d’adsorption dans l’encaissant, d’activité microbienne ou
encore de changement de conformation de la matière organique au cours du transfert dans
le système karstique sont des processus modifiant le signal de fluorescence entre les sols
et les eaux d’égouttements (voir section 4.1.2). Il est donc probable que ces mêmes mé-
canismes entrent en compte différemment selon les chemins d’écoulements, et entraînent
un décalage des longueurs d’onde d’émission entre deux spéléothèmes. Ainsi des longueurs
d’onde d’émission plus grandes, correspondant à des molécules plus grosses, pourraient
résulter :
- d’une adsorption moins importante (due à une circulation plus rapide ou à un matériel
lithologique différent)
- d’un mécanisme de recharge différent pouvant être dû à un type d’écoulement diffé-
rent (une circulation plus rapide en fractures augmente la proportion de tranfert des
molécules les plus grosses), une saisonnalité de la recharge différente (une recharge
constituée principalement d’une eau hivernale contiendrait plus de grosses molécules),
à un mélange d’eau différent (une eau ayant été stockée plus longtemps contiendrait
des molécules plus petites par adsorption et/ou décantation).
- d’une activité microbienne moins importante (moins de dégradation du matériel or-
ganique)
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Il est actuellement difficile de déterminer la ou les hypothèses expliquant ces différences.
La méthode d’ajustement utilisée dans cette étude permet d’identifier plusieurs fluoro-
phores au sein d’un seul ou de différents types de matières organiques. Ces fluorophores
peuvent être utilisés directement ou indirectement (sommes, ratios) pour obtenir des in-
formations quant au changement de quantité et de qualité de la matière organique. À
partir de ce traitement de données, des cartes d’intensité de fluorescence et de longueur
d’onde d’émission par fluorophore ont pu être produites et utilisées pour reconstituer des
profils de variations des intensités et longueur d’onde d’émission de fluorescence le long
des spéléothèmes.
4.3.2.6 Construction des profils de fluorescence
Des cartes d’intensité de fluorescence et de longueur d’onde d’émission ont été construites
après le traitement des spectres par simulation. Ces cartes permettent de visualiser les va-
riations de fluorescence sur une surface donnée des spéléothèmes. Elles constituent égale-
ment l’information de base des profils de fluorescence utilisés ensuite dans l’interprétation
des résultats. Ces cartes représentent, pour chaque point de mesure, l’aire du fluorophore
(correspondant à l’intensité du fluorophore) ou le centre du fluorophore (longueur d’onde
d’émission) obtenus lors de la simulation des spectres. Un exemple des cartes d’intensités
des fluorophores est présenté dans la figure 4.22 pour l’échantillon GC-09B. Les cartes
d’intensités des autres spéléothèmes sont disponibles en annexe, page 259. Tous les profils
d’intensité de fluorescence présentés dans la suite de ce manuscrit ont été construits à
partir de ces cartes.
Pour transformer les cartes de fluorescence en profils de fluorescence, deux méthodes
ont été utilisées. La première méthode consiste à réaliser une moyenne sur tout l’échantillon
(toutes les colonnes de mesure) pour chaque profondeur (pour chaque ligne de mesure).
Cette méthode est simple et permet de prendre en compte toute la surface mesurée de
l’échantillon afin de lisser les effets de grains pouvant être occasionnés par une concentra-
tion en matière organique non homogène, les facettes cristallines, la microtopographie, la
présence de trous et fissures ou de zones de prélèvements. En intégrant toute la surface
mesurée, cette méthode limite les effets perturbateurs de ces paramètres sur le signal. Plus
la surface mesurée est grande et plus leur impact est minimisé. Cependant, cette méthode
ne permet pas de prendre en compte l’axe de croissance qui n’est pas toujours parallèle
à l’axe de la mesure. Elle pose également l’hypothèse que les fronts de croissance sont
rectilignes sur toute la surface mesurée, ce qui n’est pas toujours le cas. Plus la surface
mesurée est grande et plus la probabilité d’obtenir des lamines rectilignes sur cette surface
diminue.
Une seconde méthode de traitement est donc proposée. Elle implique une première
sélection manuelle de la zone à traiter à l’aide d’une routine sous le logiciel Matlab (a,
figure 4.23 ; routine en annexe page 261). Une seconde sélection est réalisée à partir de la






































































Figure 4.22 – Cartes d’intensités de fluorescence de chaque fluorophore déterminés à partir de l’ajustement
des spectres de l’échantillon GC-09B à 266 nm d’excitation (a). La légende de ces cartes est disponible
dans la partie b) de la figure.
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première permettant de tracer une droite, dans la zone choisie, directement sur les cartes
de fluorescence (b, figure 4.23). Il est ainsi possible de suivre les axes de prélèvement des
isotopes par exemple, ce qui permet à la fois de suivre l’axe de croissance et d’obtenir
des données calées avec ces analyses. Il est possible d’associer un décalage à cette droite
de sélection, afin de déterminer l’endroit exact de son passage pour limiter l’influence des
paramètres cités précédemment. Une rotation est ensuite appliquée à la zone sélectionnée,
selon l’angle de la droite de sélection par rapport à la verticale de l’image (c, figure 4.23).
Une moyenne est alors réalisée sur les 5 points de part et d’autre de la droite de sélection. Le
nombre de points peut-être également modifié. Cette rotation présente l’avantage d’éviter
les problèmes du calcul de la moyenne lorsque l’axe de mesure et l’axe de croissance ne
sont pas parallèles. Cette méthode permet ainsi d’obtenir :
- une moyenne plus précise car calée avec l’axe de croissance ;
- une moyenne moins influencée par les effets de microtopographie, trous ou fissures ;
- des données déjà calées avec les données isotopiques.
De plus, cette amélioration de la précision des données des profils de fluorescence est
possible avec une seule mesure. Avec la première méthode, pour obtenir des axes de mesures
parallèles aux axes de croissance, il est nécessaire de réaliser plusieurs mesures différentes,
en modifiant l’emplacement du spéléothème sur le spectrofluorimètre pour modifier l’axe
de la mesure, ce qui peut également entraîner des biais de la distance focale. La seconde
méthode permet d’obtenir ces informations sans déplacer le spéléothème, en réalisant une
seule mesure ce qui est donc un gain de temps et limite les erreurs liées au déplacement
de la stalagmite lors de la mesure.
La première méthode avait été appliquée dans un premier temps sur les échantillons
présentés dans cette thèse. Une comparaison avec la seconde méthode montre que les
résultats sont très similaires (R = 0,93) sur plusieurs zones de l’échantillon GC-09B. Les
stalagmites présentent majoritairement des axes de croissance parallèles ce qui limite les
biais. Par ailleurs, comme seule une petite surface des échantillons a pu être mesurée pour
des raisons techniques, la seconde méthode est difficile à appliquer sur ces échantillons.
Les résultats de la première méthode ont donc été conservés pour réaliser les profils dans
cette thèse mais la seconde méthode représente une perspective déjà applicable pour les
prochains traitements de données. Par exemple, l’échantillon GC-13A qui présente une
zone caractérisée par un axe de croissance très oblique, pourrait être de nouveau analysé
afin d’afiner la mesure de fluorescence dans cette zone.
Un profil d’intensité de fluorescence et de longueur d’onde d’émission par fluorophore a
été construit pour chacun des spéléothèmes, suivant la première méthode. Tous ne seront
cependant pas utilisés puisque certains sont corrélés entre eux donc représentent le même
signal organique. Il est important de noter que seule les longueurs d’onde d’émission ne
seront pas utilisées, leurs variations étant inférieures à 1 nm et donc considérées comme
négligeables. Un récapitulatif des proxies d’intensité est présenté ci-dessous, par échantillon.
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Intensité de uorescence (ua)
Points de mesure (pas = 100 µm)
Moyenne simple par ligne
Moyenne après sélection et rotation
Figure 4.24 – Comparaison des profils obtenus avec une moyenne simple par profondeur (bleu) et moyenne
réalisée après sélection et rotation (rouge).
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GC-09B Pour cet échantillon, seules les données à une excitation de 266 nm sont dis-
ponibles. Plusieurs profils différents ont été sélectionnés pour l’interprétation des données,
d’après les résultats de corrélation :
- l’intensité de deux proxies organiques différents (F2 et F3, respectivement 450 et 540
nm) ;
- le ratio d’intensité entre ces deux pics (F2 / F3) pour évaluer les variations de qualité
de la matière organique ;
- la réflectance IR.
GC-13A Pour cet échantillon, à λexc=266nm, plusieurs proxies peuvent être utilisés :
- la somme des intensités des pics F1 et F2, qui sont corrélés (respectivement 410 et
475 nm) ;
- le signal d’intensité du manganèse ;
- la réflectance IR.
Avec une excitation de 325 nm, les coefficients de corrélation entre les proxies orga-
niques sont plus faibles (moins de 0,90). La somme des intensités sera également utilisée
(F1 + F2 + F3, respectivement 400, 470 et 560 nm) mais 3 ratios ont également été
calculés (F1/F3, F2/F3, F2/F3) pour évaluer les variations entre les pics.
GC-13B Avec une excitation à 266 nm, les proxies suivant seront utilisés :
- la somme des intensités des pics F1 et F2 (car les fluorophores sont corrélés à plus
de 90%) ;
- le signal d’intensité du manganèse ;
- la réflectance IR.
La somme des pics F1, F2 et F3 est également utilisée à 325 nm d’excitation puisque
ces fluorophores sont corrélés.
Cependant, les valeurs d’intensités ne fournissent qu’une information semi-quantitative ;
le passage vers une information quantitative nécessitant la correction du signal, discutée
dans le paragraphe suivant.
- 156 - 4.3. Développement méthodologique : la quantification du signal de fluorescence






























Figure 4.25 – Signal moyen d’intensité (unité arbitraire) de la réflectance IR le long de l’échantillon. Les
courbes bleu, rouge et verte correspondent respectivement aux échantillons GC-09B, GC-13A et GC-13B.
L’axe des abscisse représente chaque point de mesure le long de l’axe de croissance de l’échantillon avec un
pas de 100 µm.
4.3.2.7 Correction de l’effet de la matrice sur le signal de fluorescence
Plusieurs articles mentionnent l’impact de la structure cristalline sur les mesures d’in-
tensité de fluorescence. Pour plusieurs auteurs, l’augmentation de la porosité entraîne par
exemple une augmentation du signal de fluorescence mesuré, du fait de la réflexion plus
importante de la lumière (Genty et al. , 1997; McGarry & Baker, 2000; Perrette et al. ,
2000). Dans la méthodologie développée dans cette thèse, il est également montré que le
signal d’intensité de fluorescence ne peut être directement relié à la quantité en carbone or-
ganique car il est fortement impacté par la densité optique de la matrice cristalline (Quiers
et al. , 2015). Pour obtenir une information quantitative, il est donc nécessaire de s’affran-
chir de l’effet de matrice. Celui-ci peut être évalué grâce à la mesure de la réflectance IR
(λexc/λem 266/812 nm) dont les variations traduisent une modification de la réflection de
la lumière, associée à un changement de la densité optique de la calcite. Les variations de
la réflectance le long de chaque échantillon sont présentées dans la figure 4.25.
Tous les échantillons étudiés dans ce travail sont marqués par des variations du signal de
la réflectance IR. Sans correction de cet effet, les variations d’intensité de fluorescence de
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la matière organique ne sont pas représentatives directement des variations de la quantité
de matière organique dans le spéléothème.
Le travail réalisé dans cette thèse sur la quantification du signal de fluorescence montre
que le signal d’intensité de fluorescence ne peut être corrigé de manière linéaire avec la
réflectance IR (voir 4.3.1, Quiers et al. , 2015) ce qui est dû au fait que la réflectance
est définie par plusieurs paramètres comme la densité, la composition cristalline ou le filtre
interne. Cependant, le modèle de correction non linéaire développé dans cette méthode
nécessite des analyses de fluorescence en phase liquide qui n’ont pas été réalisées sur
ces spéléothèmes. Ce développement a en effet été réalisé en fin de thèse, le sujet portant
initialement sur les HAP, et n’a pu être appliqué aux spéléothèmes de Garde-Cavale faute de
temps. Le signal d’intensité de fluorescence a donc simplement été divisé par la rélectance IR
de chaque échantillon afin de réaliser une première correction de l’effet de densité optique.
Ceci est le cas pour toutes les intensités des fluorophores (ou sommes des intensités)
utilisées par la suite dans cette thèse.
Par ailleurs, il est possible également d’utiliser la réflectance IR comme proxy, comme
c’est le cas avec la réflectance UV (Perrette et al. , 2000, 2005). La réflectance IR peut
être donc etre utilisée comme un signal de modification de la densité optique, en sachant
toutefois qu’une perturbation de ce signal peut être apportée par les changements éventuels
de distance focale. Ceux-ci devraient être négligeables étant donné l’attention particulière
portée à la planéité de la surface de l’échantillon lors des mesures. La densité optique de
la calcite et plus particulièrement la porosité est fonction de la vitesse de pécipitation et
de la saturation de la solution. Une augmentation de la vitesse de précipitation ou une
augmentation de la saturation de la solution entraînent une augmentation de la porosité
(Frisia et al. , 2000). La réflectance IR peut donc être un indicateur de l’un ou l’autre de
ces paramètres.
Un projet de mesure de la lumière réfléchie utilisant l’image du spot lumineux dans
la calcite est en cours. Une caméra a été mise en place sur l’installation afin d’obtenir
une image de la diffusion de la lumière dans la calcite pour chaque point de mesure. Le
traitement de données reste à développer mais la mesure de la superficie du spot lumineux
pourrait permettre d’évaluer le "volume" de calcite excité lors des mesures et ainsi de mieux
intégrer l’effet de matrice dans le modèle non linéaire.
Par ailleurs, l’utilisation de scanners médicaux, permettant d’obtenir une image de la
densité de la calcite pourraient également être une solution. En utilisant les moyens tech-
niques du laboratoire, une mesure de la quantité de calcium à l’aide du core scanner XRF
pourrait également être envisageable. Cependant, cela nécessite des travaux d’optimisa-
tion de la mesure. De premiers tests réalisés avec A.L. Develle montrent que le calcium
étant présent en très grande quantité, sature la détection. Il perturbe également la lecture
du spectre pour individualiser les pics d’autres éléments. Enfin, le core scanner n’est pas
encore équipé d’une caméra, ni d’une table de déplacement motorisée en Y, ce qui pose le
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problème de la localisation de l’aire de mesure. En effet, il faut réaliser plusieurs mesures s’il
on veut décaler l’aire d’irradiation lors de la mesure de l’échantillon et il est assez difficile de
déterminer avec précision la zone mesurée sur le spéléothème. Il est donc complexe d’éviter
les zones des prélèvements isotopiques dont la présence dans l’aire d’irradiation perturbe
le signal obtenu. Les tests d’optimisation de la mesure réalisés avec A.L. Develle ont été
présentés dans un poster (annexe page 268) à l’occasion de la conférence de l’Association
de Sédimentologie Française à Paris en 2013.
4.3.2.8 Profils en fonction des modèles d’âges
Une fois corrigés, les profils de fluorescence ont dû être recalés en fonction du modèle
d’âge. Les prélèvements isotopiques ne forment pas une droite au centre du spéléothème
mais plusieurs segments différents qui ne sont pas forcément centrés ni parallèles mais qui
suivent l’axe de croissance. Les données ont été calées en fonction des modèles d’âge.
Les données de fluorescence ont donc été dans un premier temps calées sur les données
isotopiques pour être ensuite comparées à ces dernières et reliées au modèle d’âge. La
fluorescence ayant été mesurée en une seule fois, elle n’est donc pas automatiquement
réalisée proche et parallèle aux prélèvements isotopiques. La distance entre les points de
mesure de fluorescence a donc été interpolée en fonction de la distance entre les points
de mesure des analyses isotopiques. Ceci peut causer des zones de distortion du signal de
fluorescence si la distance entre les points est compressée ou étirée par rapport au pas réel
de 100 µm. Les âges correspondant à ces nouvelles données ont été interpolés à partir
du modèle d’âge des données isotopiques. Les profils obtenus en fonction du temps sont
présentés dans le chapitre 5.
4.4 Conclusions
La fluorescence de la matière organique est un outil fiable, non destructif et à haute
résolution permettant d’enregistrer les variations semi-quantitatives et qualitatives de la
matière organique des spéléothèmes. Les premières sont approchées avec l’intensité de
fluorescence et les secondes avec les longueurs d’onde d’émission. Dans les spéléothèmes
les variations de ces deux paramètres ont été associées aux dynamiques de la matière
organique dans les sols liée à la végétation, au climat ou à l’action anthropique.
Cette mesure reste cependant semi-quantitative. Pour permettre de reconstituer les
flux de carbone, un développement méthodologique a été réalisé pour quantifier le signal de
fluorescence en phase solide. Cette quantification est basée sur un couplage des mesures
d’intensité en phase liquide d’extraits de matière organique de sols et de stalagmites pour
établir estimer des concentrations en carbone organique en fonction des intensités de fluo-
rescence. Cette relation a été appliquée à la mesure en phase solide à l’aide d’un modèle
non linéaire prenant en compte la réflectance IR et a ainsi permis de recontruire une carte
des concentrations en carbone organique pour les derniers 400 ans d’une stalagmite du
Vercors.
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Ce chapitre souligne également l’importance de l’effet de la matrice cristalline sur la
mesure de fluroescence solide. Ces travaux ont montré qu’une correction linéaire simple
à partir de la fluorescence IR ne suffit pas à supprimer ce biais. Le modèle non linéaire
développé dans la méthode de quantitificaton est une première approche mais nécessite un
développement méthodologique.
Des cartes de fluorescence ont été réalisées pour les trois spéléothèmes de Garde-
Cavale étudiés. Celles-ci ont permis la construction de profils de fluorescence en fonction
de la profondeur, recalibrés en fonction des âges en utilisant une méthode de traitement
basée sur la décomposition du spectre d’émission. Cette dernière simule les paramètres
(intensité, longueur d’onde d’émission) des différents spectres d’émission mesurés afin de
permettre la réalisation des cartes, puis des profils. L’estimation des flux de carbone n’a
cependant pu être réalisée, faute de temps.

CHAPITRE 5
Interprétation des changements environnementaux à
la Féclaz durant l’Holocène.
Objectifs du chapitre :
- Construction d’un enregistrement robuste par réplication en utilisant plu-
sieurs spéléothèmes
- Interprétation d’un couplage d’indicateurs organiques et inorganiques pour
reconstruire les variations de l’environnement sur le plateau de la Féclaz
durant les derniers 6000 ans
- Intégration de cette interprétation dans un contexte paléoenvironnemental
et climatique régional par comparaison avec d’autres enregistrements
5.1 Réplication du signal
Les spéléothèmes ont été largement utilisés pour retracer les changements environne-
mentaux et climatiques à l’échelle locale ou régionale (ex. Bar-Matthews et al. , 1997;
Baker et al. , 1998; McDermott et al. , 1999; Wurth et al. , 2004; Perrette et al. , 2005;
Spötl et al. , 2006; Rushdi et al. , 2011; Genty et al. , 2014; Regattieri et al. , 2014). Ce-
pendant, ces archives sont sensibles aux particularités des écoulements alimentant chacune
d’entre-elles, souvent appelées "effets de site" (Fairchild et al. , 2006; McDermott et al. ,
2011). Les variabilités dans la recharge, le temps de résidence et les chemins d’écoulement
empêchant une homogénéisation parfaite du signal, peuvent entraîner des variations de
l’ordre de 10% du δ18O des eaux souterraines d’une même grotte. Deux spéléothèmes de
la même grotte peuvent ainsi par exemple présenter un signal de δ18O différent (Denniston
et al. , 1999; Williams & Fowler, 2002; Williams et al. , 2004). Ceci est particulièrement
vrai pour les spéléothèmes holocènes des moyennes et hautes latitudes, pour lesquels des
variabilités non reliées au climat peuvent se surimposer aux faibles amplitudes de variations
du δ18O (généralement autour de plus ou moins 1‰ autour de la moyenne à long-terme)
et du δ13C (McDermott et al. , 2011). La fluorescence de la matière organique est égale-
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ment sensible aux effets de site puisque deux spéléothèmes voisins de quelques centimètres
d’écart peuvent présenter un signal variable attribué à des différences d’écoulement (Crowell
& White, 2012; Brennan & White, 2013). Pourtant, les méthodologies pour discriminer le
signal climatique des bruits liés aux effets de site ont été peu développées. On en rescence
trois dans la littérature :
- la réplication des enregistrements avec l’utilisation de stalagmites de la même grotte
ou de la même région.
- les approches multi-proxies couplant, par exemple, les isotopes stables de la calcite
avec différents proxies comme la minéralogie, la texture, le taux de croissance ou les
éléments trace.
- la compilation de nombreux enregistrements (exemple à l’échelle de l’Europe) qui
permettent d’extraire un signal climatique mais n’apportent pas ou peu d’information
environnementales (McDermott, 2010).
Plusieurs études soulignent l’importance d’une réplication des signaux paléoclimatiques et
environnementaux enregistrés dans les spéléothèmes, et utilisent cette méthode afin de
détecter les effets de site (Baker et al. , 1997b; McDermott, 2004; Williams et al. , 2004,
2005; Dorale & Liu, 2009; Lachniet, 2009; Hardt et al. , 2010; Crowell & White, 2012;
Kluge & Affek, 2012; Demeny et al. , 2013; Zhang et al. , 2014). Ainsi, si les signaux
de différents spéléothèmes d’âge similaire sont significativement différents, ils reflèteraient
alors des proccessus liés aux effets de site. À l’inverse, des signaux cohérents traduiraient
un enregristrement paléoclimatique. Kluge & Affek (2012) notent cependant que, même
avec des signaux se répliquant, le signal peut être influencé par des processus cinétiques
qui varieraient de manière uniforme à l’échelle des différents spéléothèmes étudiés.
Dans cette thèse, les trois spéléothèmes étudiés présentent des phases de croissance
qui se recoupent, sur les derniers 6000 ans, permettant ainsi de répliquer le signal. Une
comparaison des variations des différents proxies au cours du temps devrait permettre
d’identifier si l’utilisation de ces proxies permet de remonter à une information climatique
et/ou environnementale locale, ou s’ils découlent d’un effet de site.
5.1.1 Le δ18O
Le rapport isotopique de l’oxygène de la calcite (figure 5.1) pour les trois spéléothèmes
montre des variations similaires au cours du temps, en termes de valeurs absolues comme
en termes de tendance. Cet élément peut donc être utilisé dans ce cas comme un indicateur
des changements climatiques et/ou environnementaux, au moins à l’échelle locale, puisque
le signal est répliqué.
Un signal composite, compilant les signaux des trois spéléothèmes, a été construit.
Étant donné que les trois signaux montrent des valeurs absolues très proches, le signal













Figure 5.1 – Évolution des valeurs du δ18O (‰ VPDB) de la calcite au cours du temps pour les trois
spéléothèmes étudiés (courbes bleue = GC-09B, rouge = GC-13A, et noire = GC-13B). Les points en bas
du graphique représentent les dates réalisées sur chacun des échantillons (selon le même code couleur) avec
l’erreur associée à ces dates.
composite a été calculé en moyennant les différentes courbes. Pour que les jeux de données
soient comparables et qu’il soit possible de les moyenner, les valeurs de δ18O ont été
interpolées selon un nouveau modèle d’âge construit avec un pas constant de 10 ans. Une
moyenne a ensuite été réalisée sur les périodes se recoupant. Pour la suite de l’étude, seuls
les échantillons GC-09B et GC-13B ont été utilisés. Le modèle d’âge de GC-13A étant
moins bien contraint, il n’a pas été utilisé afin de ne pas biaiser le signal composite. Pour
les zones en dehors des périodes de recouvrement, les courbes de δ18O des échantillons
seules ont été utilisées. Le signal composite résultant de cette construction est présenté
dans la figure 5.2.















Figure 5.2 – Signal composite des valeurs du δ18O (‰ VPDB) de la calcite au cours du temps construit
à partir des échantillons GC-09B et GC-13B.
5.1.2 Le δ13C
Le rapport isotopique du carbone de la calcite (figure 5.3) pour les trois spéléothèmes
montre en revanche des variations très différentes au cours du temps. Comme les spéléo-
thèmes sont situés dans la même salle, il est difficile d’attribuer les différences de variations
du δ13C à des différences d’environnement ou de climat en surface. Autrement dit, ces
dissemblances sont dues à une modification du signal lors du transfert dans le système, et
reliées à des particularités d’écoulement. Le rapport isotopique du carbone de la calcite est
en effet bien plus sensible à son transfert dans le karst que celui de l’oxygène (Couchoud,
2008a; Cosford et al. , 2009). Il peut être modifié par différents facteurs, qui n’affectent
pas le δ18O comme :
- la proportion de carbone fournie par l’encaissant et contrôlée par le type de dissolution
(Genty et al. , 2001) et le temps de transit.




















Figure 5.3 – Évolution des valeurs du δ13C (‰ VPDB) de la calcite au cours du temps pour les trois
spéléothèmes étudiés (courbes bleue = GC-09B, rouge = GC-13A, et noire = GC-13B). Les points en bas
du graphique représentent les dates réalisées sur chacun des échantillons (selon le même code couleur) avec
l’erreur associée à ces dates.
- le chemin d’écoulement, avec notamment des phénomènes de Prior Calcite Precipi-
tation (PCP) (Genty et al. , 2001; Couchoud, 2008a).
Demeny et al. (2013) observent également un signal similaire du δ18O entre les stalag-
mites étudiées dans des grottes proches, alors que les valeurs du δ13C sont significativement
différentes. Les auteurs associent ces différences à un impact de la ventilation mais ne re-
jettent pas l’hypothèse d’effets locaux comme des modifications de l’activité du sol ou des
écoulements. Au contraire du signal du rapport isotopique de l’oxygène, celui du carbone
n’est donc pas utilisé dans leur cas comme un signal paléoclimatique.
Les variations du δ13C ne sont donc pas répliquées dans les trois archives utilisées ici,
et sont certainement soumises à une forte influence des effets de site. Ce proxy ne peut
donc pas être utilisé directement dans cette étude pour retracer les variations climatiques
et environnementales.
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5.1.3 La fluorescence de la matière organique
Le signal d’intensité de fluorescence de la matière organique montre des variations
semblables dans les grandes tendances pour les échantillons GC-09B et GC-13B (figure
5.4). Ce n’est pas le cas lorsqu’on observe ces variations pics à pics, ce qui peut être
expliqué par :
- des changements de distance focale liés à la microtopographie de la surface des
spéléothèmes influençant les mesures d’intensité ;
- un étirement ou une compression du signal liés au décalage entre la zone de mesure
et l’axe de croissance du spéléothème ;
- une différence de concentration entre les deux spéléothèmes liés à des spécificités
d’écoulement.
Étant donné les biais possibles liés à la mesure, on peut considérer que les variations
d’intensité de fluorescence de la matière organique sont répliquées dans les grandes ten-
dances. Ce n’est pas le cas pour l’échantillon GC-13A, dont le signal montre des variations
différentes des autres spéléothèmes. Cette stalagmite présente plusieurs hyatus (autour de
-4200, -2700 et -1150 ans, voir figures 2.17 et 2.20) qui ne sont pas entièrement pris en
compte dans le modèle d’âge du fait d’un manque de dates.
De plus, entre -1200 et -2650 ans l’axe de croissance est oblique et décalé par rapport
au reste de la stalagmite. Le signal de fluorescence dans cette zone est donc fortement
étiré et les variations sont écrasées. Il est donc difficile d’utiliser les mesures de fluorescence
de ce spéléothème. Une amélioration du modèle d’âge ainsi qu’un traitement du signal avec
la méthode par rotation décrite dans le chapitre précédent permettrait d’évaluer si le signal
est comparable à celui des autres spéléothèmes.
Le signal de fluorescence utilisé par la suite correspond donc au signal d’intensité de GC-
09B et GC-13B. Comme l’échantillon GC-09B n’a pu être mesuré à 325 nm d’excitation
et que les mesures d’intensité à 266 et 325 nm sont corrélées pour GC-13B, seules les
données réalisées à une longueur d’onde d’excitation de 266 nm seront utilisées. Un signal
composite d’intensité totale de fluorescence a donc été contruit à partir de la somme des
intensités des fluorophores, corrigées de la réflectance IR, pour les stalagmites GC-09B et
GC-13B.
L’amplitude des variations d’intensité est liée à la mesure instrumentale et peut donc
différer d’un spéléothèmes à l’autre. Pour s’affranchir de ces variations, les échantillons ont
été rapportés à une moyenne unique et normalisés à la variance. Comme les données d’in-
tensités n’ont pas d’unités, la valeur moyenne a été définie arbitrairement. La normalisation
s’est faite à partir de la variance sur la période de recouvrement de l’enregistrement le plus
long (GC-09B). Ceci a été appliqué à la totalité des deux séries. Les deux jeux de données
ont ensuite été assemblés ; la période de recouvrement étant reconstruite en moyennant
les deux jeux de données (figure 5.5).










































Figure 5.4 – Évolution des valeurs de l’intensité de fluorescence du pic 1 à 266 nm d’excitation, corrigées
de la réflectance IR, au cours du temps pour les trois spéléothèmes étudiés (courbes bleue = GC-09B, rouge
= GC-13A, et noire = GC-13B). Les points en bas du graphique représentent les dates réalisées sur chacun
des échantillons (selon le même code couleur) avec l’erreur associée à ces dates. Les traits pointillés gris
symbolisent les hyatus et les zones grisées représentent les mesures influencées par la présence de fracture
ou de prélèvements sur la zone de mesure.
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Figure 5.5 – Signal d’intensité de fluorescence totale (courbe bleue) reconstruit à partir des variations
d’intensité des spéléothèmes GC-09B et GC-13B (courbes grises) pour la période de recouvrement des
échantillons. Le signal d’intensité est basé sur la somme des pics 1 et 2 corrigée de la réflectance IR. La
courbe noire représente le signal lissé avec un pas de 100 ans.
Par ailleurs, les fluorophores F1 et F2 de l’échantillon GC-13B étant corrélés, seul le
ratio des fluorophores F2/F3 de l’échantillon GC-09B sera utilisé.
5.1.4 La réflectance Infra-Rouge
La réflectance IR montre trois tendances disctinctes (figure 5.6). Ce proxy est une re-
présentation de la densité optique de la calcite qui est influencée par les conditions d’écou-
lement (vitesse de précipitation) et la saturation de la solution (cf. chapitre 4). Cependant,
la mesure de ce signal peut également être influencée par les variations de la microtopogra-
phie le long de l’échantillon. Ces facteurs expliquent que les variations de ce proxy soient
différentes selon les spéléothèmes. Les facteurs d’influence principaux semblent donc plutôt
être des facteurs spécifiques à l’écoulement plutôt que des facteurs climatiques comme la















Figure 5.6 – Évolution des valeurs de l’intensité de fluorescence de la rélfectance IR à 266 nm d’excitation au
cours du temps pour les trois spéléothèmes étudiés (courbes bleue = GC-09B, rouge = GC-13A, et noire =
GC-13B). Les points en bas du graphique représentent les dates réalisées sur chacun des échantillons (selon
le même code couleur) avec l’erreur associée à ces dates. Les traits pointillés gris symbolisent les hyatus et
les zones grisées représentent les mesures influencées par la présence de fracture ou de prélèvements sur la
zone de mesure.
quantité de pluie par exemple. La densité optique de la calcite, représentant une mesure de
la cristallisation, ne sera donc pas utilisée par la suite étant donné que son signal n’est pas
répliqué.
5.1.5 Le δ13C de la matière organique
Comme expliqué dans le chapitre 3, les données de δ13CMO présentent des incertitudes
liées à la mesure. Ces données pour les trois spéléothèmes sont comparées dans la figure
5.12. Sur les derniers 2000 ans, période durant laquelle les mesures sont disponibles pour
les trois spéléothèmes, GC-09B et GC-13B montrent une tendance croissante des valeurs
du δ13CMO. Cette similitude est valable en termes de tendance et non de pic-à-pic. Les


















Figure 5.7 – Évolution des valeurs du δ13CMO (‰) au cours du temps pour les trois spéléothèmes étudiés
(courbes bleue = GC-09B, rouge = GC-13A, et noire = GC-13B). Les points en couleur représentent les
répétitions réalisées sur certains points de mesure (selon le même code couleur).
valeurs absolues ne coincident pas mais ceci est probablement dû à des problèmes d’analyse,
comme expliqué dans le chapitre 3. Étant donné l’écart entre les valeurs des mesures et des
répétitions pour l’échantillon GC-13A, il est difficile d’exploiter les résultats de ce signal.
Seule la tendance générale des courbes de GC-09B et GC-13B pourrait donc être utilisée
avec précaution.
5.1.6 Les éléments trace
Les spéléothèmes ont été échantillonnés par Isabelle Couchoud pour l’analyse des élé-
ments trace en ICPMS mais les chroniques n’étaient pas exploitables suite à des problèmes
analytiques. Des nouvelles analyses ont été réalisées récemment et devraient être dispo-
nibles prochainement, ce qui permettra par la suite de les intégrer à l’interprétation réalisée
dans ce manuscrit.
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Figure 5.8 – Tests de différents paramètres analytiques (intensité, temps de mesure, filtre) des analyses
en core-scanner XRF à 10 et 30 kV (respectivement A et B) pour optimiser la mesure des éléments trace
dans les spéléothèmes. Calibrations optimales : 1,5 mA, 300 s pour l’analyse à 10 kV et 1,8 mA, 150 s,
filtre Pd-Thin pour l’analyse à 30 kV.
Des essais ont été réalisés pour mesurer les éléments trace à l’aide du core-scanner XRF
Avaatech disponible au laboratoire pour évaluer s’il était possible d’obtenir des mesures
qualitatives des variations des éléments trace le long des spéléothèmes, en remplacement
des données ICPMS. Cet appareil est actuellement très développé pour l’analyse haute-
résolution des éléments trace sur les carottes sédimentaires lacustres (ex. Giralt et al. ,
2011; Arnaud et al. , 2012; Naeher et al. , 2013; Bajard et al. , 2015). Si cette technique
n’est pas quantitative, elle présente en revanche l’avantage d’être non destructive. Du
fait de la très forte teneur en calcium des spéléothèmes, un protocole de mesure a dû être
développé. Ce développement a été réalisé au laboratoire EDYTEM avec Anne-Lise Develle
et a fait l’objet d’un poster pour la conférence de l’Association de Sédimentologie Française
en 2013 à Paris (Annexe page 268).
Ainsi, après optimisation de la mesure, seules les excitations à 10 et 30 kV offrent des
résultats réplicables et permettent de mesurer les éléments Si, S, K, Ca, Ti, Fe, Br, Sr et
Rb (figure 5.8). La concentration très importante en calcium en comparaison des autres
éléments pose le problème d’extraction de l’aire des pics, qui est perturbée par celle du
pic du Ca et des pics d’échappement. Un traitement du signal similaire à réaliser sur les
spectres de fluorescence UV permettrait d’extraire les pics des éléments en modélisant le
bruit de fond de l’appareil et les pics du Ca.
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Figure 5.9 – Tests de réplication spatiale (pas latéral de 6 mm) des mesures des éléments trace par core-
scanner XRF. Paramètres : 10 kV, 1,5 mA, 300 s, aire d’excitation = 6 mm, pas de 3 mm, décalage latéral
entre les réplications de 6 mm.
Par ailleurs, des tests de réplication effectués latéralement sur le spéléothème montrent
cependant que ce signal est difficilement réplicable spatialement (figure 5.9). Ceci peut
être expliqué par les différences de concentration des éléments trace le long des lamines et
par l’impossibilité de suivre la structure des lamines avec le capteur.
Enfin, une mesure réalisée directement sur tout le spéléothème présente des palliers im-
portants dans la concentration en Ca, perturbant le signal des autres éléments. Ces palliers
sont la résultante de la présence de trous de prélèvement dans la surface, qui modifient
la lecture par le capteur. La mesure nécessite donc d’éviter les trous de prélèvement et
de suivre au plus près l’axe de croissance. La découpe de la mesure en plusieurs mesures
différentes ou l’utilisation d’une table de déplacement latéral pourrait permettre de limiter
ces biais. Ces résultats sont donc prometteurs mais nécessitent encore une adaptation de
la mesure et du traitement de données aux spéléothèmes.
La comparaison des trois spéléothèmes étudiés montre que certains indicateurs
peuvent être utilisés pour extraire les informations paléoclimatiques et/ou environne-
mentales au moins à l’échelle locale (δ18O, intensité de fluorescence), et que d’autres
sont majoritairement influencés par des facteurs spécifiques à l’écoulement (δ13C, ré-
flectance IR). Du fait de l’absence de résultats pour les analyses des éléments trace,
les variations du δ18O et de l’intensité de fluorescence seront essentiellement utili-
sées dans cette étude afin de reconstruire les variations paléoenvironnementales et
climatiques sur le plateau de la Féclaz, durant la seconde moitié de l’Holocène.
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5.2 Signal environnemental des stalagmites de Garde-Cavale
Suite aux comparaisons entre les différents spéléothèmes, deux indicateurs ont donc été
choisis : l’intensité de fluorescence totale de la matière organique et le δ18O. Le premier est
un indicateur paléoenvironnemental haute-résolution informant sur les variations de quantité
de matière organique piégée dans les spéléothèmes au cours du temps (cf chapitre 4). Le
ratio des fluorophores F2/F3 (λem 450/540 nm, λexc 266 nm) a été utilisé afin d’obtenir
également une information sur les changements de qualité de la matière organique. Ce ratio
représente la proportion de composés de faible poids moléculaire sur les composés à plus
fort poids moléculaire (LMW/HMW). L’intensité de fluorescence des fluorophores F2 et
F3 et leur ratio sont présentés uniquement pour l’échantillon GC-09B, étant donné que
ces deux pics sont corrélés pour l’échantillon GC-13B.
Le rapport isotopique de l’oxygène de la calcite est un proxy utilisé fréquemment pour
les reconstructions paléoclimatiques et environnementales (ex. Bar-Matthews et al. , 1999;
Genty et al. , 2003; Spötl et al. , 2006; Drysdale et al. , 2007; Griffiths et al. , 2010; Wainer
et al. , 2011). Il est souvent associé aux variations de températures et/ou de quantité de
précipitation et les principaux facteurs de contrôle de ce proxy sont résumés dans l’encadré
page ??. Les hypothèses d’interprétation du δ18O seront donc construites conjointement
avec celles de l’intensité de fluorescence de la matière organique. L’interprétation paléo-
climatique et environnementale retenue sera donc celle permettant de faire converger les
hypothèses associées aux deux indicateurs.
Ainsi, l’enregistrement a été divisé en 4 phases majeures auxquelles il sera fait référence
par la suite (figure 5.10) :
- Phase 1 : de 5100 à 3200 ans B.P.
- Phase 2 : de 3200 ans à 2050 ans B.P.
- Phase 3 : de 2050 ans à 850 ans B.P.
- Phase 4 : de 850 ans B.P. à aujourd’hui.
La distinction entre les phases 1 et 2 est basée sur le δ18O et l’intensité de fluorescence
alors que celles entre les phases 2 et 3 et entre les phases 3 et 4 sont basées sur une modi-
fication des variations d’un seul des indicateurs ; respectivement l’intensité de fluorescence
et le δ18O. Par ailleurs, pour pouvoir être comparés avec les archives locales, les modèles
d’âge ont été calés sur 1950 AD et les âges sont donnés en années B.P.
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Figure 5.10 – Évolution de différents indicateurs en fonction du temps (ka B.P.) sur les 5500 dernières an-
nées. La courbe rouge représente le signal composite du δ18O (‰ VPDB) construit à partir des échantillons
GC-09B et GC-13B. La courbe bleue correspond au signal composite d’intensité de fluorescence totale (ua)
construit à partir des variations des échantillons GC-09B et GC-13B (courbes grises) et lissé avec un pas de
100 ans (courbe noire). Les courbes orange et verte représentent respectivement les variations d’intensité
de fluorescence des pics 1 et 2 (ua) pour l’échantillon GC-09B et dont le ratio (F2/F3) est représenté par
la courbe grise superposée.
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5.2.1 Notions pour la comparaison d’archives
Les interprétations obtenues ont également été comparées aux interprétations réalisées
à partir d’archives locales ainsi qu’aux connaissances régionales des variations climatiques
et environnementales de cette période. Les archives locales sont représentées par deux
enregistrements sédimentaires lacustres (Lac du Bourget, Arnaud et al. , 2012 pour la plus
récente ; Lac de la Thuile, Bajard et al. , 2015) et un enregistrement sédimentaire de tourbe
(Tourbière des Creusates, étudiée par Fernand David).
L’intérêt d’une comparaison avec de telles archives est de pouvoir re-situer l’interpré-
tation réalisée dans un contexte local de changements climatiques et environnementaux.
Cela offre également la possibilité de vérifier les interprétations réalisées et/ou d’identi-
fier les périodes incohérentes ou moins bien définies. Toutes ces archives enregistrent les
changements de végétation liés aux paramètres climatiques et/ou anthropiques.
L’étude de ces archives ne permet pas le même degré d’information et de résolution : 1)
les proxies sont spécifiques à certaines archives, 2) les quantités de matériel et la nature de
la matrice sédimentaire impliquent des techniques analytiques différentes pouvant modifier
la robustesse des analyses et/ou la résolution obtenue et 3) la résolution même de l’en-
registrement varie selon les archives. Par exemple, les pollens se retrouvent dans les trois
types d’archives cités précédemment. Cependant, ils sont présents en très faible quantité
dans les spéléothèmes ce qui diminue la résolution temporelle et la robustesse des résultats
obtenus. En revanche, d’autres indicateurs comme le δ18O sont des proxies très utilisés
dans les spéléothèmes permettant des enregitrements à plus haute-résolution. Le couplage
de plusieurs archives permet donc de rendre l’interprétation environnementale plus robuste.
Cependant, il est important de noter que si ces archives sont sensibles aux mêmes
modifications environnementales et climatiques, elles peuvent y répondre de manière dif-
férente ou décalée. En effet, l’enregistrement des différentes archives est dépendant de la
source des indicateurs qu’il contient, à savoir le bassin versant (ou l’aire d’alimentation).
Les lacs et les spéléothèmes présentés ici diffèrent par la taille de leurs bassins versant et
aire d’alimentation. Le lac du Bourget intègre par exemple des matériaux provenant des
Préalpes mais également du massif du Mont-Blanc. Le lac de la Thuile ou les spéléothèmes
de Garde-Cavale ne sont en revanche pas impactés par les dynamiques glaciaires de ce
massif, et enregistrent les réponses du massif Préalpin aux variations climatiques.
Le type de transport des informations pédologiques aux archives peut induire une sensi-
bilité différente de celles-ci aux paramètres climatiques et environnementaux. L’information
pédologique est ainsi majoritairement transférée aux lacs par des mécansimes de ruissel-
lement alors qu’elle est principalement apportée aux spéléothèmes par des mécanismes de
percolation. L’information en résultant est donc différente puisque les lacs enregistrent prin-
cipalement un signal d’érosion alors que l’information des spéléothèmes est plus continue. Le
type de proxy (spécificité de l’information, de la réponse aux changements climatiques, du
- 176 - 5.2. Signal environnemental des stalagmites de Garde-Cavale
transport et de la conservation dans les archives) ainsi que les mécanismes d’"alimentation"
des archives peut donc entraîner l’enregistrement d’une réponse différente et/ou retardée
aux changements paléoenvironnementaux et climatiques.
Enfin les spécificités liées à l’histoire des sites peuvent également rentrer en compte.
Ceci est notamment vrai dans le cas des impacts anthropiques. Ainsi, deux sites peuvent
avoir une histoire environnementale différente, qui se traduira par une information enregis-
trée hétérogène, ou par une sensibilité différente aux paramètres climatiques. Ces considé-
rations doivent donc rester présentes lors de la comparaison des archives.
5.2.2 Phase 1 : de 5100 à 3200 ans B.P.
Cette phase est marquée par une décroissance importante et régulière de l’intensité de
fluorescence totale (diminution d’environ 95% en 2000 ans) présentant des variations tem-
porelles ponctuelles. Le δ18O présente au contraire une tendance générale à l’augmentation
(pente de 0,25).
5.2.2.1 Le δ18O : hypothèses d’interprétation
Les valeurs de δ18O des trois spéléothèmes du réseau de Carde-Cavale varient entre
-8,98 et -7,20‰ avec une valeur moyenne de -7,91‰ sur la seconde moitité de l’Holocène.
Ces valeurs coincident avec celles rapportées dans la littérature et sont marquées par l’effet
d’altitude du site (McDermott et al. , 2011). Les variations correspondent en moyenne
à +/- 0,36‰ par rapport à la valeur moyenne ce qui est cohérent avec les variations
des spéléothèmes à ces latitudes durant la période Holocène (McDermott et al. , 2011).
Sur cette première phase, les valeurs du δ18O présentent une augmentation régulière de
0,5‰ sur 2100 ans. Cette tendance croissante débute après 8200 ans B.P., d’après les
mesures réalisées sur l’échantillon GC-09A, couvrant la première moitié de l’Holocène
(figure 5.13).
Les différents facteurs de contrôle des variations du δ18O sont résumés succintement
dans l’encadré suivant. Le signal de δ18O des spéléothèmes alpins durant l’Holocène a été
relié :
- aux variations des quantités de précipitation (McDermott et al. , 1999; Drysdale et al.
, 2006; Zanchetta et al. , 2007) ;
- aux variations de températures (McDermott et al. , 1999; Wurth et al. , 2004; Frisia
et al. , 2005; Boch et al. , 2009) ;
- aux variations de la proportion de recharge hivernale, liée aux changements de tra-
jectoires des précipitations sous influence de l’Oscillation Nord Atlantique (NAO,
North-Atlantic Oscillation) et des températures hivernales (Mangini et al. , 2005;
Vollweiler et al. , 2006; Mangini et al. , 2007).
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L’augmentation des valeurs du δ18O des spéléothèmes de Garde-Cavale peut donc être
associée à :
- à une diminution des quantités de précipitation (corrélation négative) ;
- à une augmentation de la température (corrélation positive) ;
- à une modification de la proportion de la recharge (augmentation de la proportion de
la recharge estivale et/ou diminution de la proportion de la recharge hivernale).
Synthèse des facteurs d’influence du δ18O de la calcite
?? Les valeurs du δ18O des spéléothèmes reflètent (McDermott et al. , 1999; McDer-
mott, 2004; Wurth et al. , 2004; Lachniet, 2009; Moreno et al. , 2014) :
- le δ18O des eaux d’écoulement ;
- les processus de fractionnement ayant lieu lors de la précipitation de la calcite.
Le δ18O des eaux d’écoulement est contrôlé par (McDermott et al. , 1999; McDermott,
2004; Wurth et al. , 2004; Lachniet, 2009; Moreno et al. , 2014) :
- le δ18O des eaux de pluie. Ces valeurs sont influencées par différents facteurs comme
la source des précipitations, la distance à la source, le trajet, la latitude, l’altitude, la
température de l’air, la quantité de précipitation.
- les processus de fractionnement modifiant le δ18O des eaux de pluie avant infiltration.
Il s’agit principalement des processus d’évaporation qui entraînent un enrichissement
du δ18O lorsque la balance des précipitations effectives est négative.
- les processus de fractionnement lors du transfert dans le karst (principalement les
phénomènes d’évaporation).
Pour pouvoir discriminer les changements paléoclimatiques à l’origine de ces différentes
phases, il est nécessaire de connaître la manière dont ces facteurs influencent le rapport
isotopique de l’oxygène de la calcite. Étant donné la période temporelle couverte par les
spéléothèmes et leur localisation dans les Alpes de l’Ouest, plusieurs facteurs peuvent
être considérés comme négligeables. Ainsi, la diminution du δ18O des sources océaniques
résultant de la disparition des calottes glaciaires au début de l’Holocène a été estimé à
seulement 0,3 ‰ entre 10 000 et 5000 ans B.P. (Stuiver et al. , 1995), et peut donc
être considérée comme négligleable. Le changement de la température de la surface de la
mer (SST pour Sea-Surface Temperature) durant l’Holocène est difficile à évaluer mais est
généralement considéré comme constant à l’échelle de cette période (McDermott et al. ,
1999).
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Les facteurs de contrôle sont résumés ci-dessous principalement d’après la review de
Lachniet (2009) et dans la figure 5.11 :
- la température des précipitations qui présente une corrélation positive avec les valeurs
de δ18O (en moyenne +0,59‰ /°C pour les sites européens (McDermott et al. ,
1999)) ;
- la quantité des précipitations (δ18O inversement corrélé à la quantité de pluie, géné-
ralement observé en milieu tropical) ;
- la source des précipitations (effet de continentalité, δ18O inversement corrélé à la
distance à l’océan par exemple) ;
- l’évaporation depuis le sol (δ18O corrélé positivement avec l’augmentation de l’éva-
poration influencée par la quantité d’eau infiltrée, la température et le type de végé-
tation) ;
- le type de recharge (mélange d’eaux, saisonnalité de la recharge, évaporation, temps
de transit, saturation de la solution) ;
- la température de fractionnement entre la calcite et l’eau qui présente une corrélation
négative de - 0,24‰ /°C à 10°C mais reste généralement inférieure à celle de l’eau
de pluie (McDermott et al. , 1999; Williams et al. , 2005) ; le δ18O conserve donc une
corrélation positive avec la température si cette dernière est le facteur de contrôle
principal.
Figure 5.11 – Schéma représentant les différents processus pouvant influencer les variations du δ18O des
spéléothèmes. f indique que la valeur du δ18O est fonction des variables citées après (Lachniet, 2009).
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Figure 5.12 – Valeurs mensuelle pondérée du δ18O des pluies en fonction de la température de l’air à la
station IAEA de Thonon-les-Bains (données depuis IAEA/WMO, 2015).
Pour comprendre l’influence des divers paramètres climatiques sur les variations du
δ18O de la calcite, beaucoup d’études utilisent les relations entre le δ18O de la calcite
moderne et des eaux d’écoulement, et les paramètres climatiques actuels (ex. Frisia et al.
, 2005; Verheyden et al. , 2008; Jex et al. , 2010; Wackerbarth et al. , 2010; Fairchild
& Baker, 2012; Moreno et al. , 2014). Les relations actuelles entre le δ18O des pluies, la
température, les quantités de précipitation, le δ18O des eaux d’écoulement et de la calcite
moderne peuvent ainsi renseigner sur la sensibilité du δ18O des spéléothèmes à différents
facteurs climatiques. Ces données ne sont pas disponibles pour le site d’étude, mais le
δ18O des pluies, la température et les quantités de précipitation ont été enregistrés sur
plusieurs années à la station GNIP de Thonon-les-Bains (IAEA/WMO, 2015). L’analyse
des données montre que les valeurs de δ18O mesurées ne sont pas corrélées à la quantité
des précipitations. Cette relation semble alors peu probable pour expliquer les variations du
δ18O de la calcite.
Au contraire les valeurs de δ18O sont corrélées positivement avec la température
moyenne mensuelle interannuelle, de 0,35‰ /°C (R2= 0,97). S’il on supprime l’effet inverse
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du fractionnement de la calcite (0,24‰ /°C), le δ18O devrait varier de 0,11‰ /°C, ce qui
est inférieur aux valeurs généralement rencontrées dans les études mais qui correspond aux
valeurs observées par Genty et al. (2014) dans le sud-ouest de la France. Les valeurs du
δ18O augmentent en moyenne de 0,76‰ entre 7900 et 3000 ans B.P. ce qui signifierait
une augmentation de 6,7°C de la température sur cette période. Cette augmentation est
bien supérieure à celle observée à l’Holocène après 8200 ans B.P. (entre 1 et 2°C, Davis
et al. , 2003). Par ailleurs, certaines phases de réchauffement connues, comme l’optimum
climatique romain (RWP, Roman Warm Period) et l’optimum climatique médiéval (MWP,
Medieval Warm Period) sont marquées par des valeurs de δ18O plus faibles (figure 5.10)
ce qui indique que cette hypothèse n’est pas valable, au moins sur ces périodes.
Les mécanismes de recharge sont alors proposés ici comme facteurs de contrôle des
variations du δ18O. Plusieurs études ont montré que les spéléothèmes alpins étaient for-
tement dépendants de la recharge hivernale (Frisia et al. , 2003; Mangini et al. , 2005;
Vollweiler et al. , 2006; Mangini et al. , 2007; Wackerbarth et al. , 2010). Les variations du
δ18O ont ainsi souvent été associées aux proportions de la recharge hivernale. Une augmen-
tation de la proportion de cette recharge entraîne une diminution du δ18O enregistré par les
spéléothèmes, du fait des valeurs plus négatives des précipitations hivernales par compa-
raison aux précipitations estivales (Mangini et al. , 2005). Mangini et al. (2005) calculent
par exemple qu’une réduction de 8% de la proportion de la recharge hivernale entraînerait
une hausse des valeurs de δ18O de 1‰. Une faible variation des proportions de recharge
suffirait donc à engendrer la tendance observée dans les spéléothèmes de Garde-Cavale.
Les données disponibles actuellement ne permettent pas de vérifier si la recharge hivernale
est en effet la recharge principale des eaux d’écoulement alimentant ces spéléothèmes. Les
valeurs de δ18O s’approchent de la moyenne annuelle de celles du δ18O des précipitations
enregistrées à Thonon-les-Bains, et l’évapotranspiration en été sur le plateau de la Féclaz
est limitée (figure 2.2). Par ailleurs, la différence de quantité de précipitations hivernales
et estivales est actuellement faible (cf chapitre 2). Les données disponibles ne permettent
donc pas de favoriser l’hypothèse d’une recharge majoritairement hivernale. Cependant,
quelque soit la saison participant principalement à la recharge, l’augmentation du δ18O des
spéléothèmes de Garde-Cavale pourrait être associée à une modification des proportions de
recharge estivale et hivernale.
L’augmentation de la recharge estivale et/ou la diminution de la recharge hivernale
pourraient alors être expliquées par :
- une augmentation de la pluviométrie estivale ou une diminution de la pluviométrie
hivernale ;
- un changement des sources de précipitations hivernales ;
- une modification du transfert de la recharge au système (évapotranspiration, diminu-
tion du transfert par mise en charge de drains).
CHAPITRE 5. Interprétation des changements environnementaux à la Féclaz durant l’Holocène. - 181 -
À noter que le couvert forestier entraîne généralement l’enrichissement en 18O des
eaux s’infiltrant dans le sol du fait des mécanismes de fractionnement ayant lieu lors de
l’interception par la canopée, et ce aussi bien en hiver qu’en été (Dewalle & Swistock,
1994; Koeniger et al. , 2008). Le développement du couvert forestier peut donc renforcer
la tendance à l’augmentation des valeurs du δ18O.
5.2.2.2 Le signal de fluorescence de la matière organique : hypothèses d’interpré-
tation
La phase 1 est caractérisée par une diminution importante de l’intensité de fluorescence
totale. Celle-ci pourrait être expliquée par un changement de qualité vers des composés à
plus haut poids moléculaire dont l’efficience de fluorescence est plus faible (Baker & Genty,
1999; Perrette et al. , 2005). Ceci est consistant avec l’augmentation de l’intensité du fluo-
rophore 3, représentant en effet des composés de plus haut poids moléculaire. Cependant,
l’importante proportion du signal total expliquée par la diminution de l’intensité de F2
implique une diminution de la quantité de matière organique. Cette diminution peut être
associée à :
- une diminution de la production, soit du fait de conditions climatiques défavorables,
soit du fait d’une modification du couvert végétal ;
- une diminution du transfert, soit du fait d’une diminution de la pluviométrie, soit du
fait d’une augmentation du stockage dans les sols.
Le processus impliqué dans le contrôle de ce signal est un processus limitant les flux
de carbone sur une période de 2100 ans. La diminution du transfert engendrée par une
diminution de la pluviométrie est donc peu probable sur une période de temps aussi longue,
d’autant plus qu’elle est contradictoire avec la tendance vers des conditions plus humides
observée à l’Holocène (Magny et al. , 2011). Par ailleurs, le ratio d’intensité F2/F3 montre
un changement de qualité de la matière organique vers des composés plus lourds au moins
jusqu’à 4300 ans B.P. L’augmentation de l’intensité de F3 peut difficilement être associée
à une diminution de la pluviométrie notamment parce que ces composés sont considérés
comme plus hydrophobes et donc plus difficilement transportables.
La diminution de matière organique transmise aux eaux d’écoulement peut être la ré-
sultante d’une dégradation climatique entraînant une diminution de la production végétale
(donc de l’apport de matière au sol) et de l’activité microbienne. Le ralentissement de cette
dernière est généralement associé à une diminution de la quantité de matière organique dis-
soute (MOD) du fait de la diminution des réorganisations moléculaires liées aux processus
biotiques, pouvant expliquer la diminution d’intensité de fluorescence totale.
Le décalage bathochromique de l’émission de fluorescence (vers le rouge) a été consi-
déré comme un marqueur de la diminution du taux de décomposition, et donc de conditions
climatiques moins favorables, dans certaines études réalisées sur des tourbières ou des sols
organiques (Baker & Genty, 1999). Sur ces types de sols, l’horizon organique est directe-
ment en contact avec le substrat, et les processus liés au transport et aux modifications dans
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les horizons profonds ne sont pas ou peu mis en jeu. Cependant, sur des sols bien développés
avec un horizon minéral, ces composés sont moins facilement transportés et subissent des
modifications biotiques et abiotiques (ex. : sorption, complexation, coagulation, floccula-
tion, encapsulation, intercalation, aggrégation, dégradation mircobienne) dans les horizons
profonds. Une faible proportion de composés peu modifiés est donc transportée en profon-
deur dans le sol où d’autres processus comme l’adsorption ou la dégradation microbienne
modifient leur structure (Semenov et al. , 2013; Kaiser & Kalbitz, 2012). Les composés
plus hydrophobes mesurés dans les spéléothèmes de Garde-Cavale correspondraient donc
plutôt à de la matière organique plus "âgée", ayant subit plusieurs transformations au cours
du temps.
La diminution du transfert de matière organique sur 2100 ans peut être interprétée
par des processus pédogénétiques et par le turnover de la matière organique dans les ho-
rizons profonds. La pédogénèse est un processus progressif de l’ordre d’une centaine à
plusieurs milliers d’années associé aux successions végétales. Les mouvements de carbone
organique dissous dans le sol sont un des plus importants mécanismes impliqués dans la
formation des sols (Neff & Asner, 2001; Kaiser & Kalbitz, 2012). La formation de com-
plexes organo-minéraux favorise le flux des constituants du sol en profondeur, facilitant la
différenciation des horizons (Drever & Vance, 1994). Celle-ci est favorisée par la présence
d’un couvert forestier dont la forte production d’acides organiques résultant de la dégra-
dation du matériel végétal entraîne la rupture des associations supramoléculaires stockées
en surface, qui peuvent alors être transportées vers les horizons plus profonds (Simpson,
2002). Le développement des horizons minéraux augmente les processus de sorption, et
donc la stabilisation de la matière organique. D’après le modèle conceptuel de Kaiser &
Kalbitz (2012), le transfert de la MOD en profondeur s’accompagne d’une diminution des
flux à laquelle sont associés des processus biotiques et abiotiques, entraînant la stabilisation
et le relargage de composés organiques au cours du temps. Le développement des horizons
minéraux entraînerait une augmentation de ces mécanismes et diminuerait alors la quan-
tité de matière arrivant au spéléothème. Ce concept concorde avec le modèle décrivant
les acides humiques comme des associations supramoléculaires puisqu’il met en jeu des
réorganisations successives de ces associations.
Par ailleurs, les mécanismes successifs de sorption/désorption ajoutés aux processus
microbiens tout au long de ce transfert modifient la structure des composés organiques.
En effet, les composés plus petits étant plus flexibles dans leur réarrangement moléculaire
et utilisés préférentiellement, l’activité biologique augmente la proportion de composés plus
hydrophobes et la taille des structures supramoléculaires (Maia et al. , 2008), comme ob-
servé à travers l’augmentation de l’intensité du fluorophore 3. Ceci est accentué par les
conditions anaérobies souvent présentes dans les horizons profonds et qui favorisent la for-
mation de composés hydrophobes (Semenov et al. , 2013). De plus, le développement d’un
couvert forestier augmente la quantité initiale de composés plus hydrophobes dans la litière,
et ce d’autant plus dans le cas des couverts résineux (Thuille & Schulze, 2006). L’aug-
CHAPITRE 5. Interprétation des changements environnementaux à la Féclaz durant l’Holocène. - 183 -
mentation de l’intensité de F3 est donc représentative de l’augmentation des interactions
biotiques et abiotiques dans les horizons minéraux, avec le développement des sols.
Le développement des sols sous couvert forestier paraît alors un facteur de contrôle per-
mettant d’expliquer à la fois l’augmentation du signal des composés plus hydrophobes, et la
diminution du transfert de matière organique vers le système. La stabilisation de l’intensité
du fluorophore 3 autour de 4300 ans B.P. implique l’atteinte d’un état d’équilibre pédolo-
gique où le turnover de la matière organique dans les horizons profonds est contrebalancé
par les taux de dégradation et de production. Par ailleurs, le stockage via la stabilisation
de la matière organique dans les horizons profonds n’est pas un mécanisme infini et atteint
un optimum (Guggenberger & Kaiser, 2003; Kalbitz & Kaiser, 2008). Une dégradation
climatique limitant les activités végétales et mircobiennes peut également stabiliser ce si-
gnal d’intensité en limitant la production de ce type de composé et son transfert par le
ralentissement des processus biotiques.
5.2.2.3 Un optimum climatique et pédologique
Le signal d’intensité de fluorescence des spéléothèmes de Garde-Cavale sur cette pé-
riode reflète les processus de développement pédologique. Ceci est également observé dans
plusieurs enregistrements sédimentaires lacustres alpins dont le signal en provenance du
bassin versant est marqué par un développement des sols après 8000 ans B.P. (Giguet-
Covex et al. , 2011; Arnaud et al. , 2012; Simonneau et al. , 2013; Bajard et al. , 2015).
Au lac du Bourget par exemple, l’apport de matériaux altérés augmente alors que l’apport
terrigène reste limité ce qui est interprété comme la formation active de sols dans les bas-
sins versants alpins (Arnaud et al. , 2012, figure 5.15). Ces études font état d’un optimum
pédologique entre 7400 et 5700 ans B.P. L’enregistrement pollinique de la tourbière des
Creusates sur le plateau Revard-Féclaz réalisé par Fernand David suggère également la
présence d’un couvert forestier, majoritairement composé de sapin, jusqu’à 3800 ans B.P.
Cette végétation est similaire à celle observée à l’étage montagnard dans plusieurs sites
des Alpes françaises du Nord (David, 1995; David et al. , 2000).
Ces évolutions environnementales sont permises par des conditions climatiques favo-
rables comme suggéré par l’altitude élevée de la limite des arbres (Nicolussi et al. , 2005)
ou la récession importante des glaciers, quasiment continue jusqu’à 5800 ans B.P. pour
le glacier Upper Grindelwald par exemple (Luetscher et al. , 2011) entre 9000 et 5000
ans B.P. Dans les Alpes nord-occidentales, les archives lacustres présentent un taux de
détritisme et des niveaux de lacs faibles de 9400 à 4500 ans B.P. (Magny et al. , 2011;
Arnaud et al. , 2012; Bajard et al. , 2015). Cette période est donc décrite comme une
période chaude et/ou sèche, caractérisée par l’activité hydrologique la plus faible de tout
l’Holocène.
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5.2.2.4 Forçage orbital et refroidissement global du climat
La phase 1 est également marquée par la tendance croissante des valeurs du δ18O,
observée depuis 8200 ans B.P. (figure 5.13). Les changements temporels de l’ordonnée à
l’origine des régressions linéaires, réalisées sur les chroniques holocènes des valeurs de δ18O
de spéléothèmes européens, montrent la même tendance (McDermott et al. , 2011) : une
augmentation progressive avant une rupture entre -4000 et -3000 ans. Dans les Alpes,
cette tendance est également observée dans l’enregistrement COMINSPA II (Fohlmeister
et al. , 2013) réalisé à partir de plusieurs spéléothèmes du réseau de Spannagel (Alpes
autrichiennes). Cette similarité avec divers enregistrements implique un facteur de contrôle
climatique global.
Le forçage orbital est souvent considéré comme le forçage dominant à l’échelle de
l’Holocène (Wanner et al. , 2008; Fischer & Jungclaus, 2011; Fairchild & Baker, 2012).
McDermott et al. (2011) proposent l’influence de l’insolation sur les sources des préci-
pitations atlantiques pour expliquer la tendance de δ18O observée. Une valeur de δ18O
faible dans l’enregistrement des spéléothèmes de Spannagel est associée à une réduction
de la recharge hivernale lors d’hivers plus froids et secs, ou à l’augmentation des sources de
précipitation Nord-Atlantiques (Mangini et al. , 2005). La tendance croissante des valeurs
de δ18O observée sur les derniers 6000 reflèterait donc un refroidissement associé à une
diminution des pluviométries hivernales et/ou à une proportion du flux de précipitations
Nord-Atlantique réduit. Ceci est consistant avec les modélisations de l’impact du forçage
orbital montrant une tendance au refroidissement en hiver sous l’impact des circulations
atmosphériques de type NAO (Lorenz et al. , 2006; Wanner et al. , 2008). Wanner et al.
(2008) montrent dans leur review une tendance vers un indice NAO plus négatif entre
6000 et 2000 ans B.P.
Dans les Alpes du Nord-Ouest, un indice NAO négatif est associé à des hivers plus
froids mais plus humides (Chapron et al. , 2002). Ceci laisse penser que, comme suggéré à
Spannagel (Mangini et al. , 2005), l’effet de source des précipitations se surimpose à celui
de la saisonnalité de la recharge ; les phases NAO négatives étant caractérisées par un flux
Nord-Atlantique plus faible. Cependant, la variabilité des précipitations hivernales durant
l’Holocène est très peu documentée et il reste difficile de déterminer la prépondérance de
ces facteurs. L’enregistrement COMINSPA II présente par ailleurs une forte variabilité des
valeurs de δ18O à court terme contrairement à l’enregistrement des spéléothèmes de GC
(figure 5.13). Ceci suggèrerait qu’il est moins sensible à la variabilité climatique hivernale.
Un refroidissement à long terme des températures estivales (Naughton et al. , 2007;
Seppä et al. , 2009), y compris dans les Alpes (Heiri et al. , 2015), résulte de la diminution
de l’insolation estivale. Plusieurs reconstructions des températures estivales dans les Alpes
montrent ainsi une décroissance progressive sur cette période (Ilyashuk et al. , 2011; Heiri
et al. , 2015). Les enregistrements basés sur plusieurs proxies différents du Jura, des Alpes
suisses et autrichiennes, et de Toscane montrent une tendance similaire à l’échelle multi-
































Figure 5.13 – Comparaison des valeurs du δ18O (‰ VPDB) des enregistrements composites des stalagmites
de Spannagel (courbe bleue) et de Garde-Cavale (courbe rouge) sur toute la période Holocène.
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millénaire reflètant l’impact de l’insolation estivale (Magny et al. , 2011). L’augmentation
graduelle des niveaux des lacs au cours de l’Holocène, comme ceux du lac Cerin (figure
5.15) et du lac Accesa par exemple (Magny et al. , 2011), est associée à une diminution
de la température, et notamment des températures estivales, ainsi qu’à une augmentation
du bilan hydrique (Magny et al. , 2003a). Les étés froids et humides suggérés par l’aug-
mentation des niveaux de lac (Magny, 1993) peuvent également entraîner la diminution
des processus d’évapotranspiration et l’augmentation de la proportion de recharge estivale,
amplifiant la tendance d’augmentation des valeurs du δ18O.
5.2.2.5 L’absence d’empreinte de la dégradation Néoglaciaire
Dans les Alpes, la phase Néoglaciaire, caractérisée par une dégradation des conditions
climatiques généralement plus froides et plus humides, s’amorce à partir de 5500 ans B.P.
(Deline & Orombelli, 2005; Magny et al. , 2006; Wanner et al. , 2011). Au lac du Bourget,
une première période d’augmentation du flux détritique entre 5700 et 5400 ans B.P. marque
le début de cette période de dégradation. Cependant, un changement climatique abrupt
est plus généralement marqué dans les Alpes entre 4500 et 4000 ans B.P., autour de
l’évènement 4.2. Il représente une transition vers des conditions plus humides caractérisées
régionalement par l’augmentation des niveaux de lacs (Magny et al. , 2011), un changement
des flux érosifs (Arnaud et al. , 2012; Simonneau et al. , 2013; Bajard et al. , 2015), les
avancées glaciaires (Haas et al. , 1998; Joerin et al. , 2006) ou encore les modifications de
l’altitude de la limite des arbres (Nicolussi et al. , 2005). De même, les reconstructions des
températures estivales basées sur les chironomes indiquent une diminution autour de 4000
ans B.P. (Heiri et al. , 2003; Heiri & Lotter, 2005). Dans les Bauges, le lac de la Thuile
présente une augmentation des apports terrigènes et du taux de matière organique à partir
de 4500 ans B.P. (figure 5.16), coincidant avec l’augmentation régionale des processus
érosifs marquant l’entrée dans la phase Néoglaciaire.
Les signaux de δ18O et d’intensité de fluorescence des spéléothèmes de GC ne pré-
sentent pas de rupture marquée à cette période. L’intensité de fluorescence totale aug-
mente légèrement lors de la période 1.B autour de 4000 ans B.P. (figure 5.15), coincidant
avec une augmentation du détritisme au Bourget (période E). Une légère diminution des
valeurs du δ18O est également observée sur cette période, suggérant une augmentation
des précipitations hivernales, entraînant une augmentation du flux de matière organique
dans les sols et un appauvrissement des eaux d’écoulement en 18O. La réponse du signal de
fluorescence à GC est très limitée en comparaison des changements des tendances érosives
observées à la Thuile.
Par ailleurs, la stabilisation de l’intensité du fluorophore 3 à partir de 4300 ans B.P. a
été associée à l’atteinte d’un équilibre pédologique. Cependant, une dégradation climatique
limitant la production végétale et microbienne pourrait également favoriser la stabilisation
des composés plus lourds.
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Le signal de δ18O des spéléothèmes de Garde-Cavale ne présente aucun changement
majeur avant 3200 ans B.P. Il diffère donc sur ce point de celui des archives lacustres locales
sur cette période (Arnaud et al. , 2012; Bajard et al. , 2015). De même, les changements
de végétation observés à la tourbière des Creusates à 3800 ans B.P. et caractérisés par une
diminution de la proportion de pollens de sapin au profit de l’épicéa et du hêtre (David,
données non publiées) ne semblent pas marqués dans les spéléothèmes de Garde-Cavale.
L’installation de l’épicéa (Picea abies) au détriment du sapin est souvent associé à un im-
pact anthropique ; l’occurrence plus élevée des feux et la déstabiliation des sols défavorisant
le sapin (Wick et al. , 2003). Ceci signifie que l’histoire environnementale à la Féclaz diffère
de celle enregistrée à la tourbière des Creusates ou que les perturbations du sol ne sont
pas assez importantes pour être enregistrées dans les spéléothèmes.
À l’échelle globale, le changement climatique rapide défini par Mayewski et al. (2004)
entre 4200-3800 ans B.P. est considéré comme moins marqué que celui entre 3500 et
2500 ans B.P. Dans les Alpes en effet, le premier est caractérisé par l’avancée de nombreux
petits glaciers ; les plus grands systèmes ne présentant pas d’extension (Ivy-Ochs et al. ,
2009). En revanche, le second est associée à une phase d’avancée glaciaire majeure ; les
phases de récession devenant plus courtes à partir de cette période (Joerin et al. , 2006;
Ivy-Ochs et al. , 2009). Le signal du δ18O des spéléothèmes de Garde-Cavale ayant été
relié à un forçage climatique plus global, ceci explique que le changement autour de 4200
ans B.P. soit peu marqué et que le signal réponde de manière plus évidente au changement
climatique à 3500-2500 ans B.P.
5.2.3 Phase 2 : de 3200 ans à 2050 ans B.P.
Cette phase est marquée par une rupture très nette avec la phase précédente, à la fois
dans le signal du δ18O comme celui de l’intensité de fluorescence totale (figure 5.10). Le
premier marque en effet un arrêt de sa tendance croissante et présente un plateau très
légèrement décroissant, dont les valeurs sont les plus élevées de l’Holocène (-7,5‰ en
moyenne). L’intensité de fluorescence totale présente une tendance générale à l’augmenta-
tion et est caractérisée par une modification du type de variations. Celles-ci montrent une
amplitude plus importante et perdurent sur une plus longue période (entre 100 et 200 ans
par exemple, pour les pics d’intensités entre 2350 et 3200 ans B.P.).
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5.2.3.1 Le δ18O : hypothèses d’interprétation
Entre 3200 et 2050 ans B.P., les valeurs de δ18O marquent une tendance légèrement
décroissante, présentant toutefois les valeurs les plus élevées de l’Holocène. Elles reflètent
donc une rupture liée à un changement de conditions contrôlant le signal, ou bien à l’in-
fluence d’un second facteur venant contre-balancer la tendance de la phase 1. Si les varia-
tions des proportions de recharge saisonnières restent le facteur de contrôle principal, les
valeurs élevées peuvent être expliquées par une recharge estivale plus importante et/ou une
recharge hivernale plus faible. Ceci implique des étés plus humides ou des hivers plus secs.
La rupture de la tendance croissante et la stabilisation des valeurs de δ18O peut être
attribuée à une balance des recharges estivales et hivernales, supportée par la similarité
des insolations saisonnières (Nussbaumer et al. , 2011). Une inversion des circulations
atmosphériques et du type de sources de précipitation, ou de la tendance de la température
hivernale pourrait engendrer ce type de modification.
En effet, la recharge hivernale s’effectue principalement au moment de la fonte, puisque
les précipitations hivernales ont lieu majoritairement sous forme solide. Lors de cet épisode,
d’importants volumes d’eau sont mis en jeu. Cependant, des traçages ont mis en évidence
la présence de circulations à l’interface sol-roche, impliquant une circulation latérale des
eaux d’écoulement et limitant fortement le transfert vers le système karstique puisque le
traceur n’a pas été retrouvé à l’exutoire de la Doria (Wilhelm, 2007). Ceci implique qu’une
grande part de l’épisode de fonte n’est pas transférée vers la cavité (figure 5.14, a). En
revanche, des températures hivernales plus élevées entraîneraient une augmentation du
transfert des précipitations hivernales vers le système karstique, et donc des valeurs de
δ18O plus négatives (figure 5.14, b) du fait de :
- l’augmentation des précipitations sous forme liquide ;
- de la diminution de la proportion de la fonte du couvert nival et de sa segmentation
dans le temps en réponse aux variations de température.
Cette stabilisation peut également être causée par l’influence d’un second facteur mo-
difiant le transfert de la recharge saisonnière au système. Un changement de végétation
peut également entraîner une diminution des valeurs de δ18O. Le couvert végétal est l’un
des facteurs de contrôle déterminant des processus d’accumulation et de fonte du couvert
nival (Schelker et al. , 2013). En effet, le couvert forestier limite la quantité de neige au
sol du fait des processus de sublimation et d’interception par la canopée (Varhola et al. ,
2010; Schelker et al. , 2013). Ces processus peuvent ainsi entraîner une réduction jusqu’à
40 à 60% des précipitation neigeuses au sol (Varhola et al. , 2010). Un changement vers un
système prairial entraîne une augmentation de la quantité de neige au sol, mais également
des variations de température au sol, et donc de la sensibilité du couvert nival (Schelker
et al. , 2013; Liptzin & Seastedt, 2009). Sous couvert prairial, la période de fonte est

























Figure 5.14 – Schéma d’hypothèses des ﬂux d’eau hivernaux à la Salle du Précieux (A) et leurs impacts
supposés sur la valeur du δ18O des eaux d’écoulement en fonction des changements de température (B) ou
d’occupation des sols (C).
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généralement plus précoce et fractionnée dans le temps du fait des variations de tempé-
ratures (Murray & Buttle, 2003; Liptzin & Seastedt, 2009). La multiplication de plusieurs
petits phénomènes de fonte limite la mise en charge des circulations latérales et induit
un transfert de la recharge plus important (figure 5.14, c). Par ailleurs, le mécanisme de
sublimation entraîne un enrichissement important en 18O du couvert nival. Koeniger et al.
(2008) observent ainsi un enrichissement de 2‰ entre le site forestier et le site prairial. La
diminution des valeurs de δ18O peut donc être liée à une diminution du couvert forestier
via les processus :
- de diminution de la sublimation ;
- d’augmentation de la proportion de recharge hivernale, avec l’augmentation de la
quantité de neige au sol, et celle du transfert par segmentation temporelle de la
fonte.
5.2.3.2 Le signal de fluorescence de la matière organique : hypothèses d’interpré-
tation
Le signal de l’intensité de fluorescence totale montre par une rupture du mode de varia-
tion. L’intensité du fluorophore 3 reste relativement stable depuis 4300 ans, et ce jusqu’à
2050 ans B.P. (figure 5.10). Cette stabilisation est associée à un équilibre pédologique.
Les variations d’intensité du fluorophore 2 sont majoritairement responsables de celles de
l’intensité totale et présentent des phases d’augmentation entre 3180 et 2930 ans B.P.,
à 2740 ans B.P. et entre 2530 et 2340 ans B.P. (périodes 2.A, 2.B et 2.C dans la figure
5.10). Celles-ci pourraient être associées à :
- une augmentation des précipitations ;
- une augmentation de l’activité végétale et microbienne liée à des conditions clima-
tiques plus favorables.
Dans le premier cas, l’augmentation de la pluviométrie entraînerait une accentuation
des flux de matière organique dissoute avec les flux d’eau.
Dans le second cas, comme l’humidité n’est pas un facteur limitant sur ce site d’étude,
les variations d’intensité pourraient être influencées par une augmentation des tempéra-
tures, entraînant une augmentation de la productivité. Ceci favorise à la fois les processus
de dégradation en surface qui augmentent la proportion de MOD, et les remaniements des
associations organiques plus en profondeur (Kalbitz et al. , 2000; Conant et al. , 2011). Les
acides organiques produits par l’activité bactérienne permettent par exemple la désagrég-
gation des associations organiques (Simpson, 2002) et la température modifie également
la dynamique des mécanismes abiotiques (Conant et al. , 2011). Ce changement permet
donc un brassage et un renouvellement des stocks de matière organique, et favorise son
exportation. Ces processus peuvent également être renforcés par l’humidité qui favorise
aussi l’activité microbienne.
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Le sol ayant atteint un équilibre pédologique, les conditions climatiques, en particulier la
pluviométrie et la température, deviendraient des facteurs de contrôle dominants du flux de
matière organique et pourraient expliquer les variations de l’intensité de fluorescence totale.
Cependant, une ouverture du milieu, anthropique ou non, peut également être responsable
d’une augmentation de l’intensité de fluorescence. Elle peut entraîner un remaniement des
horizons de surface favorisant un transfert plus rapide de la matière organique dissoute après
déstabilisation. L’installation d’un couvert prairial entraîne généralement une augmentation
de la proportion des composés plus légers (Chantigny, 2003), ce qui pourrait expliquer les
variations observées.
5.2.3.3 Interprétation
Cette phase est caractérisée par des valeurs élévées et légèrement décroissantes du δ18O
dans les spéléothèmes étudiés, jusqu’à 850 ans B.P. La rupture de la tendance croissante
s’observe dans la compilation du signal de δ18O de plusieurs spéléothèmes européens réalisés
par McDermott et al. (2011) et dans l’enregistrement composite des spéléothèmes alpins
de la grotte de Spannagel. Ce dernier montre une rupture autour de -3500 ans, suivie par
une tendance décroissante des valeurs de δ18O jusqu’à -700 ans environ (Fohlmeister et al.
, 2013, figure 5.13). Ce changement est cohérent avec la faible inversion de la tendance
des indices NAO après 2000 ans B.P. (Wanner et al. , 2008). Ceci indique que la rupture de
tendance du δ18O répond à un changement global du climat. Cette phase est interprétée
par des conditions climatiques hivernales plus froides et plus sèches par rapport au reste de
l’Holocène, ayant tendance à se réchauffer. La relation avec la NAO implique au contraire
des hivers humides, en lien avec les avancées glaciaires à cette période, suggérant également
une prépondérance de l’effet de source des précipitations, associée au type de circulation
atmosphérique.
De même que pour la phase 1, les étés sont interprétés comme plus froids et plus hu-
mides. Cette hypothèse est appuyée par les niveaux de lacs plus élevés depuis 4500 ans B.P.
et la diminution des températures estivales (Heiri et al. , 2003, 2015). La reconstruction
réalisée au lac Schwarzsee notamment montre une stabilisation des températures estivales
à des valeurs faibles à partir de 3200 ans B.P. (Ilyashuk et al. , 2011). Cette tendance vers
des étés plus froids et plus humides pourrait également contribuer à amplifier les valeurs
élevées du δ18O.
L’intensité de fluorescence totale présente trois pics entre entre 3180 et 2930 ans B.P.,
à 2740 ans B.P. et entre 2530 et 2340 ans B.P. (respectivement périodes 2.A, 2.B et 2.C,
figure 5.15 b). Ces pics sont interprétés comme une phase chaude ou une phase humide. Le
choix de l’une ou l’autre de ces hypothèses s’appuie donc sur la comparaison avec d’autres
enregistrements alpins. À partir de 3300 ans, le nombre et la durée des phases de retrait
glaciaire dans les Alpes deviennent beaucoup plus faibles (Joerin et al. , 2006). Dans les
Alpes de l’Ouest, le détritisme au lac du Bourget est caractérisé par un flux terrigène faible
jusqu’à 2800 ans B.P. à partir de quand il est multiplié par 4 en seulement 1000 ans.
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Cette période est associée à un renforcement de l’érosion physique des bassins subalpins
(Arnaud et al. , 2012). Ainsi, la période entre 2800 et 2300 ans B.P. à l’échelle régionale se
distingue par une augmentation des niveaux des lacs (Magny, 2004; Magny et al. , 2007,
2011) coincidant avec l’avancée de plusieurs glaciers (Holzhauser et al. , 2005; Guyard
et al. , 2013; Le Roy et al. , 2015).
Une phase de haut niveau lacustre au lac Cerin (Magny et al. , 2011), des phases
d’avancées glaciaires enregistrées au lac Bramant (Guyard et al. , 2013) et à la Mer de
Glace (Le Roy et al. , 2015), ainsi que plus localement des phases d’apport terrigène im-
portant (C2 et C1) et une diminution drastique de la concentration en miliacine (2750 ans
B.P.) au lac du Bourget (Arnaud et al. , 2012) sont contemporaines des phases 2.B et
2.C du signal de fluorescence (figure 5.15). L’augmentation de l’intensité de fluorescence
est donc probablement associée avec une intensification des précipitations correspondant à
une période plus froide et plus humide suggérée par les archives locales. Ceci est également
cohérent avec la review de (Wanner et al. , 2011) sur les évènements froids durant l’Holo-
cène et l’abandon des installations lacustres après 2800 ans B.P. dans la région (Marguet
et al. , 2008).
En revanche, le pic d’intensité de fluorescence totale entre 3180 et 2930 ans B.P. est
moins clairement associé à une phase de dégradation climatique. En effet, cette période
n’est pas caractérisée par une phase d’augmentation des niveaux de lac (Magny, 2004;
Magny et al. , 2011) et le taux de détritisme au lac du Bourget et au lac Bramant est
faible, indiquant donc une activité hydrologique faible (Arnaud et al. , 2012; Guyard et al.
, 2013).
Au lac de la Thuile, la végétation est marquée par un début d’augmentation des Poacées
et de Plantago sp. après 3300 ans B.P., semblant indiquer une première ouverture du milieu
(Bajard et al. , 2015). Cet impact anthropique est enregistré localement (Jacob et al. ,
2008, 2009; Arnaud et al. , 2012) et à l’échelle régionale (Simonneau et al. , 2013; Tinner
et al. , 2003). Cette période est caractérisée par la réimplantation d’habitats littoraux
autour des lacs de Paladru et Bourget (Marguet et al. , 2008; Simonneau et al. , 2013),
et le développement des cultures observés à partir de traceurs de l’érosion des sols et de
plantes cultivées (Jacob et al. , 2009; Simonneau et al. , 2013).
À la tourbière des Creusates, l’enregistrement pollinique montre également la présence
de taxons lié aux activités anthropiques (Plantago sp., Urticaceae) entre 3200 et 3050
ans B.P. environ. Une première apparition de pollens de Cerealia est également enregistrée
autour de 3100 ans B.P. (David, données non publiées). Cependant, les pollens de plantes
herbacées restent encore proportionnellement faibles (moins de 20% avec un maximum à
3100 ans B.P.) indiquant une ouverture du milieu restreinte.
L’augmentation de l’intensité de fluorescence à la période 2.A pourrait donc être asso-
ciée à une activité anthropique limitée, impactant principalement les horizons de surface,
et dont le changement de type de végétation favoriserait l’exportation de composés orga-
niques plus légers. De plus, la réponse importante de l’intensité de fluorescence totale aux
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variations climatiques à partir de 3200 ans B.P. au regard de la phase précédente, pourrait
être amplifiée par une première déstabilisation anthropique.
Bien que faible, l’apport terrigène au lac du Bourget montre quelques augmentations
coincidant avec la phase 2.A et des avancées glaciaires entre 3180 et 3055 ans B.P. et entre
2963 et 2912 ans B.P. sont enregistrées à la Mer de Glace (Le Roy et al. , 2015), suggé-
rant une dégradation climatique cette période, moins marquée que les suivantes. L’impact
climatique ne peut donc être complètement exclu et le signal d’intensité de fluorescence
pourrait donc reflèter des dégradations climatiques ; sa sensibilité à cette dernière ayant été
amplifiée par une première déstabilisation des sols liée à l’impact anthropique.
5.2.4 Phase 3 : de 2050 ans à 850 ans B.P.
La phase 3 marque une rupture avec la phase précédente, l’intensité de fluorescence
du fluorophore 3 devenant très variable et covariant avec le fluorophore 2. En revanche, le
signal du δ18O reste semblable à la phase précédente avec toujours une tendance légèrement
décroissante (figure 5.10).
5.2.4.1 Le δ18O : hypothèses d’interprétation
Les hypothèses d’interprétation du δ18O restent les mêmes que précédemment puisque
la tendance du signal n’évolue pas. Cependant, la période 3.A entre 2080 et 1750 ans B.P.
est marquée par une diminution des valeurs du δ18O (valeur moyenne de -7,8 ‰ contre
-7,5‰ sur la globalité de la phase). Cette période indiquerait un renforcement de la pro-
portion de recharge hivernale et/ou une diminution de la recharge estivale attribuée à :
- une diminution des précipitations estivales ;
- une augmentation des précipitations hivernales ;
- une augmentation du transfert de cette recharge au système due à une modification
du couvert végétal (cf 5.2.3.1, et figure 5.14).
5.2.4.2 Le signal de fluorescence de la matière organique : hypothèses d’interpré-
tation
À partir de 2050 ans, l’intensité de fluorescence présente des valeurs parmis les plus
élevées des 4000 dernières années et le changement de phase est marqué par la covariance
des fluorophores 2 et 3, mesurés sur GC-09B. L’intensité du fluorophore 3 est multipliée
par 2 au moment du changement de phase et présente ses valeurs maximales entre 2050
ans et 1250 ans B.P.
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Figure 5.15 – Comparaison des indicateurs climatiques et environnementaux enregistrés dans les spéléo-
thèmes de Garde-Cavale et dans les archives climatiques locales sur les derniers 6000 ans. Légende détaillée
dans le commentaire page 195, ci-contre.
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Légende de la figure 5.15 : Les traits pointillés gris représentent les phases climatiques
décrites précédemment et les rectangles bleus correspondent aux différentes périodes de
variations spécifiques du signal d’intensité de fluorescence. a) Variations des valeurs du δ18O
des speleothèmes de GC (‰ VPDB). b) Variations de l’intensité de fluorescence totale
des speleothèmes de GC (ua). c) Apport terrigène (%) et rapport K/Ti dans les carottes
LDB01-I et LDB04-I du Lac du Bourget (Arnaud et al. , 2012). d) Anomalies en K/Ti
(axe de gauche) jusqu’à 800 AD et anomalies en Ti après 800 AD (axe de droite) du lac
proglaciaire Bramant. Ces 2 indicateurs sont considérés comme des proxies de l’activité du
Glacier de Saint-Sorlin (Guyard et al. , 2013). e) Niveaux du lac Cerin (m). L’augmentation
du niveau de lac est considérée comme un proxy de l’augmentation des conditions humides
(Magny et al. , 2011). f) Chronologie de la Mer de Glace d’après (Nussbaumer et al. ,
2007) et (Le Roy et al. , 2015) montrant les phases d’avancée et de retrait glaciaire. g)
Temporalité des évènements froids holocènes d’après (Wanner et al. , 2011). h) Périodes
de changements climatiques rapides d’après (Mayewski et al. , 2004).
La covariance des deux pics implique la mobilisation de tous les types de composés, y
compris les plus hydrophobes. Le changement radical et unique sur la séquence mesurée
des variations d’intensité du fluorophore 3 (plus hydrophobe) suggère un impact environ-
nemental sur le signal de fluorescence, modifiant la dynamique de transfert de la matière
organique. L’hypothèse proposée ici est celle d’une perturbation anthropique des sols à
travers les usages agricoles. La transformation d’un environnement forestier en pâture ou
en culture entraîne une dégradation de la qualité du sol. Celle-ci se caractérise par une aug-
mentation de la rupture des aggrégats du sol, une diminution de la biomasse microbienne,
la perte de matière organique labile et une accélération des mécanismes d’érosion (Islam
& Weil, 2000). La déstabilisation des sols favorise l’exportation du carbone organique avec
les évènements pluvieux. De plus, la matière organique produite sous couvert forestier est
généralement constituée de composés plus légers, et le turnover est plus rapide (Chantigny,
2003). L’exportation de matière organique est donc également favorisée par le changement
de type de végétation. La covariation des fluorophores 2 et 3 indique que la déstabilisation
concerne la totalité du profil de sol puisque les composés plus hydrophobes sont également
mobilisés. Cette hypothèse coincide avec la phase d’appauvrissement en 18O observée entre
2080 et 1750 ans B.P. et pouvant être interprétée comme une réponse au changement du
couvert végétal. La poursuite de ce type de variation sur le signal d’intensité de fluores-
cence suggère alors que les sols ne retrouvent pas un équilibre pédologique et que le flux
de matière organique est alors soumis aux variations pluviométriques.
5.2.4.3 Dégradation climatique
Cette période ne présente pas de changement majeur dans les variations du δ18O mais
est caractérisée par une modification des variations du signal d’intensité de fluorescence
persistant jusqu’à aujourd’hui. Le δ18O reflèterait donc un climat plus froid, avec des préci-
pitations hivernales moins importantes ou dont la proportion en provenance de l’Atlantique
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Nord serait diminuée. Une augmentation des précipitations estivales peut également expli-
quer ou renforcer cette tendance (cf 5.2.3.1).
Le signal d’intensité de fluorescence totale entre 2050 ans B.P. et aujourd’hui est très
similaire aux variations détritiques enregistrées au lac du Bourget et au lac Bramant (Arnaud
et al. , 2012; Guyard et al. , 2013). Ce signal semble donc marquer les variations des flux
érosifs liés aux dégradations climatiques et/ou à l’impact anthropique.
5.2.4.4 La période romaine
L’entrée dans la phase 3 est marquée par une augmentation importante de l’intensité
de fluorescence totale à partir de 2040 jusqu’à 1715 ans B.P., associée à une augmentation
importante de l’intensité de fluorescence du fluorophore 3, qui covarie avec le fluorophore 2
à partir de cette période. Cette phase coincide également avec une diminution des valeurs
de δ18O entre 2080 et 1750 ans B.P. Cette période a été interprétée comme une période
de déstabilisation des sols associée à un impact anthropique favorisant l’exportation de
la matière organique dissoute, y compris depuis les horizons profonds. La diminution des
valeurs de δ18O peut alors être associée au changement de végétation suite à l’usage
agricole des sols, favorisant le transfert de la recharge hivernale au système (cf 5.2.3.1 et
figure 5.14 c).
Cette période correspond à une période de retrait glaciaire (Holzhauser et al. , 2005;
Joerin et al. , 2006; Le Roy et al. , 2015) et l’augmentation des flux érosifs au lac du
Bourget, au lac de la Thuile ou au lac d’Anterne a donc été interprétée comme la résultante
d’un impact anthropique sur les sols (Arnaud et al. , 2012; Giguet-Covex et al. , 2011,
2012; Bajard et al. , 2015). La phase 3.A est contemporaine de la phase d’augmentation
du détritisme B, observée au lac du Bourget autour de 2200 ans B.P. (Arnaud et al. ,
2012).
Dans les Bauges, les enregistrements polliniques indiquent une ouverture du milieu
(diminution de la proportion de pollens d’espèces arborées, augmentation des Poacées)
principalement entre 2200 et 1600 ans B.P. et débutant autour de 2500 ans B.P. (Bajard
et al. , 2015, et 5.16). Cette ouverture du milieu est associée à un changement d’utilisation
des sols ; les terrains forestiers étant utilisés comme pâture. Cette hypothèse est soutenue
par la présence de taxons comme Plantago sp. et d’Urticaceae, marqueurs du pâturage (ex.
Finsinger & Tinner, 2006; David, 2010; Valsecchi et al. , 2010; Röpke et al. , 2011). Le
chêne (Quercus) est une espèce favorisée par une fréquence de feux modérée et est donc
souvent associée à la déforestation par le feu, pour la mise en place des pâtures (Tinner
et al. , 2000; Morales-Molino et al. , 2014). L’augmentation des pollens de cette espèce est
en phase avec l’augmentation de l’intensité de fluorescence totale et celle du fluorophore
3, ainsi qu’avec la datation d’un charbon dans le sol surplombant la salle du Précieux (1765
+/- 30 ans B.P.).
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L’augmentation de l’intensité du fluorophore 3 à partir de cette période, impliquant une
déstabilisation des sols en profondeur, suggère un changement des pratiques agricoles et/ou
une intensification de ces dernières sur le site d’étude. La déforestation pour l’utilisation de
pâture est une pratique courante dans l’utilisation du territoire en montagne dans les Alpes
à cette époque (Dearing et al. , 2001; Noël et al. , 2001; Tinner et al. , 2003; Doyen et al.
, 2013; Simonneau et al. , 2013). Une période de déforestation contemporaine aux Alpes
du Sud et aux Alpes du Nord est également enregistrée autour de 2000 ans B.P. (Tinner
et al. , 2003). L’ouverture du milieu enregistrée à la tourbière des Creusates est cependant
bien moins importante qu’au lac de la Thuile, suggérant une utilisation moins intensive du
plateau, certainement du fait de la différence altitudinale entre les deux sites (environ 500
m).
5.2.4.5 L’Âge sombre : 1600-1200 ans B.P.
À la suite de la période d’occupation romaine, le signal d’intensité de fluorescence
marque une nouvelle augmentation de 1600 à 1270 B.P. Cette augmentation n’est pas
associée à une diminution des valeurs du δ18O. Ceci suggère une augmentation du flux
de carbone organique induite par une dégradation climatique. Au lac du Bourget, au lac
Bramant ou au lac d’Anterne, l’augmentation du signal détritique à cette période est éga-
lement associée à une dégradation climatique (Arnaud et al. , 2012; Giguet-Covex et al. ,
2012; Guyard et al. , 2013), avec notamment des étés plus froids et plus humides. Elle se
traduit également par une avancée glaciaire (Holzhauser et al. , 2005; Joerin et al. , 2006;
Le Roy et al. , 2015) et des niveaux de lac élevés (Magny, 2004). Par exemple, le premier
pic d’avancée glaciaire à la Mer de Glace pour cette période a été daté à 1638 ans B.P.
(Le Roy et al. , 2015). À une échelle plus globale, Wanner et al. (2011) la définissent
comme un évènement froid de la période Holocène.
Un impact anthropique est tout de même suggéré au lac du Bourget entre 1650 et
1450 ans B.P., puisque le rapport K/Ti est faible alors que l’apport terrigène est important
(Arnaud et al. , 2012). Une période de récession très courte est également observée à la
Mer de Glace (Le Roy et al. , 2015). Le pic d’intensité de fluorescence de la période 3.B
(figure 5.15) est sous-divisé en deux pics, le premier étant daté de 1600 à 1450 ans B.P.
La période 3.B pourrait donc, comme au lac du Bourget, être marquée par une activité
anthropique et une dégradation climatique.
L’enregistrement du lac de la Thuile est cependant marqué par une période d’intense
utilisation des sols entre 1600 et 900 ans B.P. (Bajard et al. , 2015, figure 5.16), ce qui est
également observé au lac Paladru (Simonneau et al. , 2013) et au lac d’Annecy (Noël et al.
, 2001). Ces sites enregistrent une activité agricole importante, responsable de l’érosion
des sols, y compris des horizons profonds.
L’enregistrement pollinique aux Creusates montre un pic du pourcentage de pollens
d’Herbacées autour de 1750 ans B.P. associé à l’extension des Céréales et la réapparition
de Juglans. Cette période s’étend jusqu’à 1600 ans B.P. environ à partir de quand certains
- 198 - 5.2. Signal environnemental des stalagmites de Garde-Cavale
taxons anthropiques disparaîssent ou sont fortement réduits (Plantago sp., Artemisia, Ro-
saceae, Urticaeae, Quercus). Les Céréales perdurent jusqu’à 1400 ans B.P. et peuvent être
liées à l’implantation humaine sur le plateau associée aux estives, et donc limitée (David,
données non publiées). Les modifications du cortège végétal après 1700 ans B.P. peuvent
être interprétées en termes de changement de pratiques agricoles comme observé autour de
1700-1600 ans B.P. aux lacs de la Thuile, Paladru et Annecy (Noël et al. , 2001; Simonneau
et al. , 2013; Bajard et al. , 2015). L’augmentation de la proportion de pollens d’espèces
arborées après 1700 ans B.P. et la faible proportion de pollens de Cerealia (moins de 5%)
suggèrent toutefois une diminution des pratiques agricoles sur le plateau. L’intensification
de l’agriculture comme celle observée au lac de la Thuile n’est pas observée sur le plateau
ce qui est cohérent avec la différence d’altitude entre les deux sites qui implique une utili-
sation différente des territoires et avec les pratiques rescencées par Mouthon (2009) sur le
plateau de la Féclaz, sans doute principalement utilisé comme estive.
Légende de la figure 5.16 : Les traits pointillés gris représentent les phases climatiques
décrites précédemment et les rectangles bleus correspondent aux différentes périodes de
variations spécifiques du signal d’intensité de fluorescence. a) Variations des valeurs du δ18O
des speleothèmes de GC (‰ VPDB). b) Variations de l’intensité de fluorescence totale
des speleothèmes de GC (ua). c) Variations des apports terrigènes (Ti (kcps), marron), du
pourcentage de matière organique (LOI550°C, noir) et de la somme des pollens herbacés
(%) au lac de la Thuile. Les deux premières courbes caractérisent les flux érosifs alors que
l’enregistrement pollinique est utilisé comme un indicateur de l’ouverture du milieu (Bajard
et al. , 2015). d) Concentration en miliacine (ng/g) dans une carotte du lac du Bourget.
L’occurrence de cette plante est utilisé comme proxy des cultures dans le bassin versant
(Jacob et al. , 2009). e) Présence de pollens de taxons anthropiques (sans proportion) à
la toubière des Creusates (David, données non publiées). f) Pourcentage de pollens pour
plusieurs espèces arborées et proportion de pollens herbacés mesurés à la tourbière des
Creusates (David, données non publiées). g) Charbons prélevés à la Féclaz, dans le sol
surplombant la salle du Précieux : dates (noir) et erreurs associées (gris).
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Figure 5.16 – Comparaison des indicateurs climatiques et environnementaux enregistrés dans les spéléo-
thèmes de Garde-Cavale avec des indicateurs des modiﬁcations environnementales locales sur les derniers
6000 ans. Légende détaillé page ci-contre (p. 198).
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5.2.4.6 L’optimum médiéval climatique
Entre 1200 et 900 ans B.P., l’intensité de fluorescence totale diminue, suggérant une
diminution de la pluviométrie, avant un pic à 900 ans B.P. À cette période, les apports
terrigènes au lac du Bourget et au lac Bramant (Arnaud et al. , 2012; Guyard et al. ,
2013) diminuent du fait d’une amélioration climatique correspondant à l’Optimum Médiéval
Climatique (MWP - Medieval Warm Period). Celle-ci est appuyée par les différents retraits
glaciaires observés dans les Alpes (Holzhauser et al. , 2005; Le Roy et al. , 2015) et des
niveaux de lacs plus faibles (Magny, 2004).
Dans les Bauges, les enregistrements polliniques diffèrent selon les sites. Au lac de la
Thuile, l’augmentation de la proportion de pollens d’espèces herbacées, atteignant jusqu’à
70% des pollens totaux après 1200 ans B.P., indique un changement radical du paysage.
Le bassin versant est alors caractérisé par un système agricole bien développé entraînant
une érosion des horizons profonds des sols. À la tourbière des Creusates, cette période est
marquée à l’inverse par un pourcentage pollinique d’espèces herbacées faible, suggérant la
présence d’un couvert forestier important. Ce pourcentage augmente cependant à partir de
1100 ans B.P. pour atteindre un premier pic autour de 600 ans B.P., indiquant le retour
d’une pratique agricole plus importante sur le plateau. L’extension de taxons anthropiques
(Plantago sp., Urticaeae, Rumex) est observée à partir de 1150 ans B.P. (David, données
non publiées). Elle devient plus marquée après 900 ans B.P. avec l’extension de Cerealia,
Juglans et Castanea, et est observée en même temps que l’augmentation de l’intensité de
fluorescence totale.
Le signal de fluorescence présente donc une différence avec le signal d’érosion observé
au lac de la Thuile mais apparaît plus corrélé à celui de la tourbière des Creusates. Ceci est
expliqué par une différence d’utilisation des sols entre les deux sites, moins intense et plus
tardive sur le plateau. L’altitude ou les flux migratoires vers les plaines à la fin de l’Âge
sombre pourraient expliquer ces différences. L’analyse de la mappe sarde (1732 AD, Conseil
général de la Savoie, 2015) montre que, même plus tardivement, cet environnement n’a
pas été utilisé de manière importante pour les cultures.
5.2.5 Phase 4 : de 850 ans B.P. à aujourd’hui
Cette phase est marquée par une chute drastique des valeurs du δ18O, les plus faibles
de la seconde moitié de l’Holocène (-8,7‰ en moyenne sur les derniers 600 ans). Le signal
de fluorescence en revanche ne montre pas de changement particulier.
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5.2.5.1 Le δ18O : hypothèses d’interprétation
Excepté les variations des valeurs du δ18O marquant l’entrée dans la période Holocène
(figure 5.13), la chute des valeurs du δ18O à 850 ans B.P. représente la variation la plus
abrupte de l’enregistrement. Ceci implique que ce changement drastique des valeurs est
influencé, soit par une modification brutale du facteur de contrôle, soit par un changement
de facteur de contrôle ; un second facteur devenant alors prépondérant dans la réponse du
δ18O.
Ainsi, un changement abrupt et important d’autres paramètres climatiques, comme la
température ou la quantité de précipitations par exemple, pourrait entraîner une réponse du
δ18O se surimposant à la réponse au facteur de contrôle dominant jusqu’alors. Cependant,
ceci implique un changement climatique radical en comparaison des derniers 9000 ans.
Aucun changement climatique de cette ampleur n’étant observé autour de 850 ans B.P.,
cette hypothèse apparaît donc peu probable (Nussbaumer et al. , 2011; Wanner et al. ,
2011).
En conservant la proportion de recharge saisonnière comme facteur de contrôle prin-
cipal, cette chute des valeurs du δ18O induirait une augmentation importante des préci-
pitations hivernales ou une chute des précipitations estivales. Cependant, là aussi cette
modification devrait être radicale par rapport aux autres variations climatiques holocènes.
Aucune variation climatique aussi importante n’est relevée à cette période, ce qui suggère
un facteur de contrôle environnemental.
L’hypothèse proposée ici est donc celle d’un changement de végétation important, mo-
difiant les mécanismes de recharge. Comme expliqué précédemment (cf 5.2.3.1 et figure
5.14), une déforestation importante entraîne une modification des dynamiques d’accumu-
lation et de fonte du couvert nival qui favoriserait l’infiltration de la recharge hivernale.
Cette hypothèse a pu être favorisée par une augmentation des précipitations hivernales
et/ou la diminution des précipitations estivales, ainsi que par la réduction des processus
d’évaporation et de sublimation liés à l’interception par la canopée qui enrichissent les eaux
d’infiltration en 18O.
5.2.5.2 Le signal de fluorescence de la matière organique : hypothèses d’interpré-
tation
Le signal d’intensité de la fluorescence de la matière organique ne montre pas de modi-
fications particulières. Les deux phases d’augmentation de l’intensité entre 880 et 760 ans
B.P. (4.A, figure 5.10) et entre 620 et 50 ans B.P. (4.B, figure 5.10) sont donc interpré-
tées comme une augmentation du transfert dans des sols déjà déstabilisés, certainement
liée à une augmentation de la pluviométrie. L’impact de la déforestation n’est donc pas
enregistré par les deux proxies à la même période. La première déforestation moins intense,
a déstabilisé les horizons des sols mais peu pertubé la recharge hivernale. En revanche, le
second épisode de déforestation a pu être plus intense, pour modifier les mécanismes de
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recharge. Les sols étant déjà déstabilisés, ceci n’entraîne alors pas de réponse spécifique du
signal de fluorescence.
5.2.5.3 Une déforestation importante
Cette phase est marquée par la diminution drastique des valeurs de δ18O à partir de 850
ans B.P., sans précédent sur les derniers 9000 ans, qui a été associée à un changement de
couverture végétale modifiant les mécansimes de recharge. Cette période de déforestation a
été enregistrée sur tout le plateau puisque l’analyse des pollens de la tourbière des Creusates
montre un pic du pourcentage d’espèces herbacées entre 700 et 550 ans B.P., impliquant
une réduction du couvert végétal (figure 5.16, e et f). Celle-ci est appuyée par la diminution
du pourcentage de pollens d’Abies et de Picea après 700 ans B.P.(David, données non
publiées). Elle s’accompagne de l’augmentation des pollens de Juglans significative en
comparaison du reste de l’Holocène, associée à celle de Castanea dans une moindre mesure.
Plusieurs taxons herbacés associés à l’activité anthropique sont également caractérisés
par un pourcentage plus important comme les céréales, Plantago sp., Rumex, Urticaceae,
Artemisia ou encore les Rosaceae (David, données non publiées). Cet assemblage végétal
indique une ouverture du milieu la plus importante depuis 11 500 ans B.P., induite par
des activités anthropiques, certainement pour l’utilisation d’estives. Les charbons datés à
970 et 895 ans B.P. (+/- 30 ans) dans le sol au dessus de la Salle du Précieux, indiquent
l’occurrence de feux liés à la déforestation ou à l’activité de charbonnage connue pour être
développée dans le Massif du Vercors. Cette phase s’inscrit dans une phase de déforestation
plus globale dans les Alpes entre 900 et 600 ans B.P. (Carrier & Mouthon, 2010).
Le pourcentage de pollens d’herbacées de l’enregistrement des Creusates présente une
nouvelle augmentation entre 300 et 100 ans B.P. indiquant une augmentation de l’emprise
agricole à cette période. L’analyse de la mappe sarde corrobore cette hypothèse puisque
les parcelles forestières sont très peu représentées et que l’utilisation des sols sur le plateau
est majoritairement décrite comme pré ou teppe.
Si le signal d’intensité de la fluorescence augmente à partir de 950-900 ans B.P., il ne
marque pas de rupture aussi drastique que celle de la période Romaine. Ceci peut signifier
que les sols sont déjà déstabilisés et le signal n’enregistrement pas l’intensité de l’impact
anthropique sur les sols mais seulement celui des précipitations.
5.2.5.4 Le PAG
L’augmentation du signal d’intensité de fluorescence est influencée par l’impact des
conditions hydrologiques sur un sol déjà déstabilisé, suggérant une dégradation climatique
commençant avant 650 ans B.P., date définie comme le début du PAG. Cette reprise hydro-
logique est également marquée au lac du Bourget qui présente une augmentation graduelle
de l’apport terrigène à partir de 1050 ans B.P., associé à des dégradations climatiques se
surimposant aux activités humaines (Arnaud et al. , 2012). Plusieurs débuts d’avancées
glaciaires amorçant le PAG, clairement marqués dans les archives alpines à partir de 650
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ans B.P., sont datés autour de 850 ans B.P. (Holzhauser et al. , 2005; Le Roy et al. ,
2015).
Le signal décroissant du δ18O a pu être amplifié par la diminution des températures
et l’augmentation des précipitations hivernales durant le PAG. Cependant, les valeurs de
δ18O ne montrent pas de réaugmentation à la fin du PAG, alors même que les cadastres
réalisés à cette période indiquent un reboisement important du plateau. Cette information
n’est pas enregistrée à la tourbière des Creusates puisqu’à 50 ans B.P., le pourcentage
de pollen d’herbacées reste élevé (supérieur au pic de 600 ans B.P.). Ceci implique que la
stabilisation du δ18O à des valeurs faibles peut être induite par :
- un milieu toujours ouvert. Les parcelles au-dessus de la Salle du Précieux sont uti-
lisées comme prés, au moins depuis l’établissement de la mappe sarde, et servent
aujourd’hui encore de pâture. Si l’aire d’alimentation des spéléothèmes est faible,
cela peut expliquer les valeurs toujours faibles de δ18O.
- l’absence de la période récente dans le spéléothème. L’erreur associée aux datations
étant importante dans la partie récente et a ainsi pu biaiser le modèle d’âge. La partie
très récente de la chronique Holocène pourrait donc ne pas avoir été enregistrée. Une
datation supplémentaire permettrait de vérifier cette hypothèse.
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5.3 Synthèse
L’interprétation réalisée à partir des valeurs du δ18O et de l’intensité de fluorescence
de la matière organique des spéléothèmes de Garde-Cavale montre une réponse des in-
dicateurs analysés à différentes échelles (figure 5.17). La tendance croissante à l’échelle
multi-millénnaire des valeurs du δ18O semble indiquer un contrôle par le forçage orbital,
et donc une réponse au changement climatique global. Ce signal est également impacté
en second ordre par des modifications environnementales locales, induites par des activités
anthropiques, qui modifient les mécanismes de recharge. L’intensité de fluorescence de la
matière organique en revanche apparaît liée en premier ordre aux changements environne-
mentaux locaux et à l’influence de ces derniers sur la réponse aux changements climatiques.
Ainsi, la déstabilisation des sols induite par les pratiques agricoles entraîne une réponse du
signal de fluorescence aux conditions de pluviométrie.
Les deux indicateurs ne marquent pas les mêmes phases de changement. L’impact an-
thropique en particulier n’est pas observé de la même manière dans les deux signaux puisque
la période romaine change radicalement le signal d’intensité de fluorescence alors que le si-
gnal de δ18O est profondément modifié par l’activité humaine durant l’Optimum climatique
médiéval. Ceci peut être expliqué par le fait que le signal de δ18O semble principalement lié
à la dynamique d’accumulation et de fonte du couvert nival alors que le signal d’intensité
de fluorescence implique préférentiellement les flux d’eau en été et en automne, lorsque
la production de matière organique est importante. La déstabilisation des sols lors de la
période romaine entraîne une modification de la réponse de ces derniers aux écoulements
alors que la dynamique du couvert nival est peu impactée. En revanche, l’activité humaine
durant l’Optimum climatique médiéval modifie fortement la dynamique du couvert nival
mais a peu d’impact sur les sols qui sont déjà déstabilisés.
Les changements climatiques et anthropiques observés à l’aide de ces deux indicateurs
sont généralement consistants avec ceux observés dans les archives locales. Cependant,
la sensibilité des indicateurs diffère et entraîne une désynchronisation des phases de chan-
gement climatique entre les archives. L’exemple le plus parlant est celui du changement
observé à 4200 ans B.P., qui est très marqué dans les archives lacustres locales, mais n’ap-
paraît pas dans l’enregistrement des spéléothèmes de Garde-Cavale. Le δ18O présente une
réponse à la tendance multi-millénaire du forçage orbital, et l’évènement 4.2 est alors trop
succint pour engendrer une modification visible de ce signal. Sa réponse s’approche alors
de celle des systèmes glaciaires importants dont la dynamique de réponse aux variations
climatiques est plus lente. Le signal d’intensité de fluorescence répond en premier ordre
aux modifications environnementales, et est marqué par les processus de pédogénèse. Sa
réponse au changement climatique à 4.2 est faible et intervient en second ordre.
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Figure 5.17 – Schéma de synthèse des forçages inﬂuençant le signal des indiateurs utilisés dans l’interpré-
tation paléoenvironnementale des spéléothèmes de Garde-Cavale.
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Enfin, la comparaison entre l’enregistrement réalisé au lac de la Thuile (Bajard et al.
, 2015) et les spéléothèmes de Garde-Cavale montre une différence dans les changements
environnementaux induits par les activités humaines. Ceci s’explique par une différence d’al-
titude et donc d’utilisation de l’environnement en fonction de cette dernière. Ainsi, l’activité
agricole autour du lac de la Thuile dans le massif des Bauges est très développée, et carac-
térisée par un nombre important de cultures. Sur le plateau de la Féclaz en revanche, ces
activités n’ont pas été observées, et ce milieu semble principalement utilisé comme estive.
Ceci peut expliquer les différences de modifications d’environnement, et donc d’impact sur
les sols et la végétation, observées dans les spéléothèmes de Garde-Cavale.
5.4 Perspectives d’aide à l’interprétation
L’interprétation des changements du paléoenvironnement pendant l’Holocène sur le
plateau de la Féclaz a donc été réalisée à partir de deux indicateurs, les éléments trace
étant manquants. Pour mieux définir cette interprétation et/ou lever les incertitudes de
certaines périodes, cette section présente des exemples d’indicateurs dont l’utilisation per-
mettrait d’améliorer la robustesse des interprétations réalisées. Une liste non exhaustive de
ces indicateurs est présentée dans les sous-sections suivantes et mise en relation avec les
différentes interprétations environnementales déjà réalisées dans le tableau 5.1.
5.4.1 Calibration sur les données actuelles
Plusieurs études utilisent des données actuelles afin de calibrer le signal paléoclimatique,
en particulier dans le cas du δ18O. Le suivi in situ permet en effet d’étudier et de distinguer
les interactions entre les changements climatiques en surface (température et précipitation
per exemple) et la réponse dans la cavité (pCO2, débit par exemple) (Spötl et al. , 2005;
Fairchild et al. , 2006b; McDonald et al. , 2007; Pronk et al. , 2009; Riechelmann et al. ,
2011; Genty et al. , 2014). Ainsi, les données de δ18O des eaux de pluie, des écoulements et
de la calcite moderne, ainsi que les paramètres météorologiques associés (quantité de pluie,
température de l’air en surface et dans la cavité, température de l’eau, pCO2) permettraient
d’évaluer le ou les facteurs de contrôle du δ18O des spéléothèmes.
Ces données offrent par exemple la possibilité de construire une droite météoritique
locale permettant l’évaluation de l’évaporation des eaux d’écoulement relative aux précipi-
tations, de contraindre la contribution saisonnière des précipitations aux eaux d’écoulement,
et d’estimer la proportion du recyclage dans les sources de précipitation (Lachniet, 2009).
Les enregistrements des éléments trace sont également soumis à différents facteurs de
contrôle et plusieurs études soulignent la nécessité de connaître la géochimie des eaux
d’écoulement (Tremaine & Froelich, 2013). Une mesure de l’intensité de fluorescence des
eaux d’écoulements permettrait également d’évaluer les facteurs actuels contrôlant les va-
riations des flux de carbone et en particulier l’influence des précipitations, de l’épisode de
fonte et des variations de température.
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Cet aspect représente une limite à l’interprétation du signal des spéléothèmes de Garde-
Cavale. En effet, si certaines mesures en continu ont pu être réalisées (température de
l’air et température de l’eau), l’étude approfondie des eaux d’écoulements est limitée par
l’accessibilité du site. Les mesures en continu peuvent être réalisées mais le fonctionnement
des appareils ne peut être contrôlé régulièrement, pouvant entraîner une perte de données
sur un période de temps longue si un dysfonctionnement arrive. Les prélèvements d’eau
réguliers sont difficilement envisageables et constituent alors la principale limite à l’étude
approfondie du fonctionnement du système.
5.4.2 Le carbone
La mesure de la proportion de carbone mort (dcp dead carbon proportion) permet
d’obtenir des informations sur la proportion de carbone provenant de l’encaissant, et donc
sur les modes de dissolution, ainsi que sur l’âge de la fraction de carbone provenant des
sols (Genty et al. , 2001). Une augmentation du dcp implique une augmentation du taux
de dissolution ou une augmentation de la proportion de dcp du CO2 du sol induite par un
veillissement de la matière organique (ralentissement du turnover). Évaluer le turnover de
la matière organique permettrait notamment de valider l’interprétation de la phase 1.
Par ailleurs, la datation du pool organique du carbone permettrait également d’évaluer la
dynamique de la matière organique, le temps de transfert de cette dernière par comparaison
à la datation de la calcite et de vérifier la concordance temporelle des phases marquées
par les traceurs organiques et inorganiques. Cependant, ces analyses nécessiteraient un
développement méthodologique complet pour obtenir des résultats avec une résolution
temporelle importante et en s’affranchissant des problèmes de pollutions liés aux analyses
organiques, cités précédemment.
Enfin, une analyse par spectrométrie de résonance paramagnétique électronique per-
mettrait d’évaluer les sources de matière organique des spéléothèmes et leur évolution
dans le temps (Perrette et al. , 2015).
5.4.3 Les éléments traces
5.4.3.1 Indications sur la pluviométrie
Un des facteurs de contrôle le plus souvent rencontré dans l’interprétation du signal
paléoenvironnemental des spéléothèmes de Garde-Cavale est l’impact de la pluviométrie
sur les mécanismes de transfert et de recharge. Plusieurs travaux ont souligné la capacité
des éléments trace à tracer les changements hydrologiques (ex. Fairchild & Treble, 2009;
Griffiths et al. , 2010), les interactions eau-sol-roche (Bar-Matthews et al. , 1999; Borsato
et al. , 2007), et à détecter les changements d’apport de matériel exogène (Goede et al.
, 1998; Li et al. , 2005). Les ratios Mg/Ca, Sr/Ca et Ba/Ca ont été utilisés pour recons-
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truire les variations relatives de la pluviométrie au cours du temps (Hatch et al. , 2013;
Regattieri et al. , 2014). Des conditions climatiques plus sèches (moins de pluie et plus
d’évapotranspiration) favorisent un temps de résidence plus long, une diminution des débits
d’égouttement, et une augmentation du dégazage du CO2 dans les poches d’air de l’épi-
karst, alors moins chargé. Ces conditions conduisent à l’augmentation des ratios Mg/Ca
et Sr/Ca du fait (ex. Genty & Quinif, 1996; Mayer, 1999; Fairchild et al. , 2000; Baldini
et al. , 2002; Cruz Jr. et al. , 2007; Tremaine & Froelich, 2013; Cross et al. , 2015) :
- de plus fortes concentrations en Mg et Sr dans les eaux d’écoulement induites par de
plus longues périodes d’interaction entre les eaux souterraines et l’encaissant ;
- du dépôt préférentiel des ions Ca durant la précipitation de la calcite en amont du
spéléothème.
Le changement de chemin d’écoulement selon les conditions hydrologiques du système
peut également être un facteur prépondérant. Les variations des ratios Mg/Ca et Sr/Ca
ont également souvent été utilisées en complémentarité du signal de δ18O (Cruz Jr. et al. ,
2007; Orland et al. , 2014; Tan et al. , 2014). Ainsi, Tremaine & Froelich (2013) montrent
que, dans le cas d’un ratio Sr/Mg constant, les covariations des valeurs de δ18O et des
ratios Mg/Ca et Sr/Ca peuvent être attribuées au volume des précipitations en conditions
sèches ou humides.
L’oxydo-réduction des sols est également un bon marqueur de conditions plus humides,
influençant également le transfert de la matière organique. Les sulfate et le manganèse
(Mn2+) peuvent être utilisés comme marqueur de l’oxydoréduction des sols (Tremaine
et al. , 2009). Dans leur étude (Perrette et al. , 2005) utilise le Mn2+ comme marqueur
de l’excès d’eau dans les sols, et donc de conditions climatiques plus humides.
Les hypothèses impliquant une augmentation de la pluviométrie pourraient être étayées
par l’analyse de ces éléments.
5.4.3.2 Indications sur le signal sol-végétation
Les mécanismes d’érosion et de transport depuis les sols, notamment ceux des phases 3
et 4, pourraient être approchés également par l’analyse d’éléments trace. L’érosion des sols
entraîne une forte mobilisation de la matière organique et des éléments trace qui lui sont
associés, notamment en phase colloidale (Hartland et al. , 2012). Certains éléments trace
ont également été définis comme provenant du compartiment sol comme par exemple Ni,
Cu ou P selon les études, et associés aux variations de fluorescence de la matière organique
(Orland et al. , 2014; Rutlidge et al. , 2014). Orland et al. (2014) détectent ainsi les
périodes humides associées à une forte connexion des flux d’eau avec le sol en surface et
les périodes de faible flux où les écoulements sont faiblement connectés à la surface. Ces
éléments pourraient donc aider à l’interprétation du signal de la fluorescence de la matière
organique pour mieux identifier les phases d’érosion des sols. Par ailleurs, les processus de
pédogénèse impliquent également le transfert de certains éléments (Panahi et al. , 2000;
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Laveuf & Cornu, 2009) et leur étude pourrait permettre d’appuyer l’hypothèse exposée
pour la phase 1.
Plusieurs éléments ont été utilisés comme traceurs de conditions climatiques favorisant
l’activité biologique dans les sols. Le Zn a ainsi été utilisé comme marqueur des périodes
plus chaudes. Celles-ci accélèrent la production végétale et l’activité microbienne, favorisant
la mobilisation de la matière organique depuis les sols ce qui entraîne celle du Zn (Tan et al.
, 2014). Le P a également été lié aux périodes d’activités biologiques ; une concentration
plus faible indiquant des conditions plus froides et plus sèches réduisant à la fois l’activité
végétale et l’activité biologique du sol (Fairchild & Treble, 2009). Certains éléments ont
également été utilisés comme traceurs de la production végétale et des modifications de
cette dernière. Dans leur étude (Borsato et al. , 2007) associent les éléments F, Y, Pb,
Cu, Zn, P et Br aux flux automnaux et leur augmentation importante sur une période
de temps plus longue a été attribuée à l’augmentation du lessivage depuis les sols due à
une déforestation. Ces éléments pourraient donc permettre par exemple de contraindre les
hypothèses des flux de matière liés aux conditions climatiques et aux activités anthropiques.
Les processus d’évaportanspiration sont également suggérés pour expliquer plusieurs
modifications du signal enregistré dans les spéléothèmes de Garde-Cavale. Tremaine &
Froelich (2013) utilisent les ratios SO4/Cl et Na/Cl comme marqueurs de l’évapotranspi-
ration dans leur étude. L’obtention d’un signal d’évapotranspiration permettrait d’évaluer
si ce processus peut être considéré comme un facteur d’influence de la recharge estivale et
affecter les valeurs de δ18O, et dans quelle mesure.
Conclusion générale
L’objectif de cette étude était d’utiliser les spéléothèmes en tant qu’archives pédo-
logiques afin d’extraire une information paléoenvironnementale haute-résolution, pour re-
constituer l’histoire des sols. Pour cela, trois spéléothèmes couvrant la seconde moitié de
l’Holocène ont été prélevés dans le massif des Bauges (réseau de Garde-Cavale). Ce site
de moyenne montagne représente un terrain d’étude idéal pour enregistrer les variations
forçages climatiques, mais également anthropiques, sur l’environnement.
Une association de quatre indicateurs organiques (la fluorescence de la matière orga-
nique, le δ13CMO, les HAP et les lipides) a été déterminée pour combiner à la fois des indi-
cateurs haute-résolution et des indicateurs ayant un haut degré informatif. Le croisement
de ces indicateurs et du δ13C de la calcite avait pour but d’évaluer leur complémentarité
afin de proposer des interprétations paléoenvironnementales robustes. Cette approche a
mis en évidence différents problèmes expérimentaux liés :
- à des probèmes analytiques (δ13CMO, lipides), et notamment la sensibilité des ana-
lyses aux contaminations qui n’ont pu être évitées, malgré l’attention particulière
portée à ce point ;
- au type d’alimentation des spéléothèmes (HAP) qui, malgré le développement mé-
thodologique réalisé pour diminuer les quantités de calcite nécessaires aux analyses,
n’a pas permis l’obtention de chroniques haute-résolution ;
- aux effets de site (δ13C), qui perturbent la lecture de l’information environnementale.
Parmi ces indicateurs organiques, seul le signal de fluorescence a permis un enregistre-
ment robuste haute-résolution de la qualité et de la quantité relative de matière organique.
Le méthode de simulation de spectre utilisée pour traiter le signal permet de le décom-
poser afin d’obtenir des informations plus précises sur les variations de matière organique.
Dans le but d’établir une chronique du flux de carbone exporté au cours du temps, un
développement méthodologique a été réalisé. Cette méthode est basée sur l’estimation de
la concentration en carbone organique d’extraits de spéléothèmes à partir de mesure en
fluorescence liquide, en appliquant la relation fluorescence-COT des sols. Les mesures de
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fluorescence en phase solide sont quantifiées à partir des concentrations en carbone orga-
nique estimées, en utilisant un modèle non linéaire. Celui-ci intègre les effets de la matrice
cristalline sur la mesure de fluorescence. Ce développement, réalisé sur une stalagmite test
du Vercors, a permis de reconstituer les flux de carbone sur les 400 dernières années.
Le signal de fluorescence de la matière organique a été couplé au δ18O pour interpréter
les varations environnementales et climatiques de la seconde moitié de l’Holocène dans le
massif des Bauges. L’interprétation est basée sur ces deux seuls traceurs, le δ13C n’étant
pas réplicable, et des problèmes analytiques n’ayant pas permis d’obtenir les éléments trace.
Ces deux indicateurs permettent de proposer une histoire climatique et environnementale
Le δ18O montre principalement une réponse au forçage orbital à l’échelle multi-millénaire,
alors que le signal de fluorescence semble répondre aux modifications de l’environnement
et notamment à l’impact anthropique sur ce dernier. L’influence de l’impact anthropique
n’est pas détectée à la même période selon les deux indicateurs, mettant en lumière la
sensiblité différente de ces derniers et l’intérêt des études multi-proxies.
La fluorescence de la matière organique est un proxy haute-résolution robuste du pa-
léoenvironnement. Cependant son interprétation reste complexe et nécessite un couplage
multi-proxies. Les proxies organiques représentent un intérêt important pour un tel couplage,
mais leur manque de robustesse nécessite une précaution dans le choix du site des spéléo-
thèmes étudiés et une amélioration des techniques analytiques. La proportion de matériel
organique exogène est également à prendre en compte avec précaution. Appliquée à des
spéléothèmes appropriés, un couplage de la fluorescence avec d’autres proxies organiques
devrait permettre une reconstruction précise des paléoenvironnements à haute-résolution.
Perspectives
Perspectives liées à l’étude Une première perspective est bien sûr l’application des mé-
thodes développées dans cette thèse aux spéléothèmes de Garde-Cavale. L’amélioration
du traitement du signal en utilisant la méthode de traitement par rotation et l’application
de la méthode de quantification de la fluorescence permettrait d’obtenir un enregistrement
robuste des flux de carbone. D’autres proxies pourraient être combinés avec l’interprétation
déjà réalisée, et notamment les éléments trace qui seront disponibles prochainement. L’ap-
plication d’autres proxies organiques serait également envisageable, comme des mesures
RPE par exemple.
Perspectives d’application des méthodes La reconstruction d’une chronique de HAP
présente un intérêt primordial pour comprendre les contaminations passées et leur facteurs
d’influence. La méthode développée dans cette thèse pour obtenir un enregistrement avec
une "bonne" résolution n’est pas adaptable aux spéléothèmes de Garde-Cavale mais devrait
pouvoir être appliquée sur des spéléothèmes présentant un type d’écoulement sous calcaire
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fracturé (spéléothèmes plus transmissifs), similaire à celui observé au Creux des Élaphes
ou à Choranche (Perrette et al. , 2008, 2013).
La méthode de quantification de fluorescence pourrait être appliquée à des problé-
matiques de reconstruction de l’histoire érosive des sols, d’utilisation du paysage ou de
cycles de pédogénèse au cours du temps. Le signal de fluorescence en lui même peut être
utilisé pour les études paléoenvironnementales et climatiques, mais également comme un
marqueur de la matière organique globale en complément des marqueurs spécifiques, pour
comprendre, et s’affranchir de leurs dynamiques particulières.
Perspectives de développement L’état de l’art et les tests réalisés sur les différents
proxies organiques mettent en lumière deux points faibles à travailler :
- la nécessité de développer les méthodes analytiques ; qui requiert un travail de géo-
chimiste ;
- la nécessité de comprendre les spécificités de transfert de ces composés. Ceci implique
des études de suivi de ces différents composés, en phase soluble et en phase dissoute,
depuis les sols jusqu’à l’incorporation dans les spéléothèmes.
Une méthode visant à améliorer la prise en compte de l’effet de matrice dans le signal
de fluorescence pourrait également être développée. Le modèle non linéaire utilisé dans
cette thèse permet déjà une correction de cet effet, mais une mesure de la diffusion au sein
de l’échantillon augmenterait la précision de cette correction.
Enfin, la méthode de mesure de fluorescence UV en phase solide pourrait être adapté à
d’autres types d’archives et notamment les archives sédimentaires lacustres. Ces archives
sont généralement moins bien résolues que les spéléothèmes mais la quantité de matériel
importante permet de mesurer un grand nombre de proxies, dont des proxies organiques
spécifiques (ADN ou miliacine par exemple). L’utilisation de cette technique fournirait un
enregistrement non destructif des variations de matière organique fluorescente à haute-
résolution. La décomposition du signal permettrait également de de cibler les sources pé-
dologiques et lacustres de la matière organique. Des premiers tests ont été effectués avec
A.-L. Develle et Y. Perrette et présentés en communications orales à l’EGU et à l’ASF. Ils
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The soil-derived organicmatter incorporated in speleothems provides a proxy for the impacts of climate and en-
vironmental changes on the surrounding catchment. These organic proxies, combined with inorganic proxies,
can be used to investigate variations in carbon ﬂuxes. The present article describes a method for obtaining
high spatial-resolution estimations of speleothem organic carbon concentrations by using the relationship be-
tween liquid phase ﬂuorescence and the organic carbon contents of soil samples. Applying this method to soil
and stalagmite samples from three locations in the French Prealps gave estimated stalagmite carbon concentra-
tions of between 0.27 and 3.03 mg C/g of calcite, which are consistent with measured concentrations reported in
the literature. We assessed the high-resolution reliability of our procedure by comparing TOC estimations with
solid phase ﬂuorescence values for samples taken every 2-mm along one of the stalagmites (TAM). Due to vari-
ations in the optical properties (e.g., optical density) of the calcite, revealed by Near Infra Red Reﬂectance, it was
necessary to draw up a nonlinear model in order to obtain good estimates (R2= 0.81) of organic carbon concen-
trations from solid-phase ﬂuorescence results. The resulting high-resolution map of organic carbon concentra-
tions along the TAM sample was consistent with the recent history of the area's environment. Our results
show that variations in carbon ﬂux in mountain karst environments are strongly linked to changes affecting
the area's soils.
© 2015 Elsevier B.V. All rights reserved.
1. Introduction
Since studies ﬁrst demonstrated the presence of organic matter (OM)
entrapped in calcite (Baker et al., 1996; Ramseyer et al., 1997), a number
of organic components of speleothems are being used as proxies for in-
vestigating changes in soils, vegetation, and climate (e.g., Baker et al.,
1998; Blyth and Schouten, 2013; Blyth et al., 2011, 2013, 2014; Bosle
et al., 2014; Li et al., 2014; Perrette et al., 2005, 2008; Webb et al., 2014).
Combining data obtained from organic and inorganic proxies has
provided insight into variations in carbon ﬂuxes in karst environments
(e.g. Baker and Genty, 1999; McGarry and Baker, 2000); however, cur-
rent organic carbon quantiﬁcation procedures need to be improved
before speleothems can be used as high-resolution records of carbon
ﬂux, which are a major issue in the climate change context (Ciais
et al., 2013). In fact, carbon measurement procedures described in the
literature are either quantitative but low-resolution destructive
methods (Blyth et al., 2013; Hartland et al., 2014; Li et al., 2014;
Ramseyer et al., 1997; Smailer and White, 2013; Van Beynen et al.,
2001) or semi-quantitative but high-resolution spectroscopic methods
(Baker et al., 1996, 1997). Spectroscopic techniques have also been
used to determine the organic carbon concentrations of karst waters
(Charlier et al., 2010; Tissier et al., 2013). In the present research, we
applied this approach to speleothems via a new procedure in which
spectroscopic analyses are combined with a carbon extraction method
that consumes only small amounts of material. Although solid-phase
ﬂuorescence has become a commonly used technique for analyzing
speleothems (Crowell and White, 2012; Orland et al., 2014; Perrette
et al., 2005;Webb et al., 2014), results have to be interpreted with cau-
tion (McGarry and Baker, 2000). In addition, quantifying the organic
carbon content of speleothems requires a large amount of calcite for
the solid/liquid extraction phase (Blyth et al., 2013; Hartland et al.,
2014; Li et al., 2014; Ramseyer et al., 1997; Van Beynen et al., 2001),
which is incompatible with studies of carbon ﬂuxes over short time-
scales and prevents results being combined with high-resolution solid
phase ﬂuorescence (SPF) analyses.
Although some recent works show that organic matter in
speleothem can also be sourced from microbial input (e.g. Blyth
et al., 2014; Yang et al., 2011), it is assumed that bulk organic matter
entrapped in speleothems is provided by soils (Baker et al., 1996;
White and Brennan, 1989), and highlighted in studies comparing
speleothem and dripwaters ﬂuorescence (Hartland et al., 2014; Li
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et al., 2014). We developed in this study a procedure for determining
a speleothem's Total Organic Carbon (TOC) content by combining
speleothem OM Liquid-Phase Fluorescence (LPF) measurements with
LPF and TOC values for a bank of local soil leachates considered to rep-
resent both the spatial and the past evolution of soils. The present article
describes howwe applied this newprocedure to three speleothems and
discusses the use of solid-phase ﬂuorescence to estimate and map
speleothem organic carbon concentrations, and thereby reconstruct
local carbon ﬂuxes in karst environments.
2. Material and method
2.1. Speleothem samples
We tested our TOC quantiﬁcation procedure on three stalagmites
from similar mountain environments in the northern French Prealps
(Fig. 1 and Fig. A in supplementary information) — the Garde-Cavale
cave system and the “Ferme” cave, both of which are in the Bauges
Massif, and the Choranche cave system in the Vercors Massif. The
Garde-Cavale cave system lies below the Nivolet-Revard Plateau in the
western part of the BaugesMassif. It consists of 42.8 km of passages, be-
tween 1380mand1055ma.s.l., developed inUrgonian andValanginian
limestones. Vegetation above the system is a mixture of beech and
spruce forest, and pastured grassland. The sampled stalagmite is in a
30-m-deep chamber (“Précieux Chamber”), whose roof is made of
calcite-cemented sandstone decorated with soda-straws showing slow
and regular percolation. It is 60-cm long, massive, orangey-brown in
color, and composed of alternating zones of porous and compact mono-
crystalline calcite (Fig. 1). A full paleoenvironmental study of this early
Holocene stalagmite is ongoing. We extracted two samples from the
edge (around −4700 yr B.P.) of the lower part of the stalagmite
(around— 11500 yr B.P.) in order to have samples of both the compact
(GC1) and the porous calcite (GC2). Environment during the ﬁrst
middle part of Holocene is mainly characterized by forest and poor
developed soils (Giguet-Covex et al., 2011), assumed to be similar to
those of today.
The “Ferme” cave also lies below the Nivolet-Revard Plateau. It is a
65-m linear passage that follows the dip (~10°E) of the surrounding
Hauterivian marly limestone. We sampled a 10-mm-long stalagmite
that is growing 25 m from the cave entrance at a depth of less than
10 m and directly below a dairy farm. This modern, active stalagmite
is fed by fastﬂows that follow the joint network through themarly lime-
stone. It consists of two sections of compact columnar calcite separated
by a detrital layer (clay and oxides). Both sections of columnar calcite
are yellow to orange in color, although the more modern calcite has a
greenish hue (Fig. 1). As our goal was simply to test our carbon quanti-
ﬁcation procedure on a stalagmite from an environment modiﬁed by
human activity (dairy farm), rather than carry out a detailed environ-
mental analysis, we did not obtain U/Th ages for the samples. We
extracted three samples from the stalagmite. FER1 was taken from the
lowest and oldest part below the detrital layer and is assumed to be un-
disturbed due to the calcite coalescence and the absence of inclusion.
FER2 and FER3 were taken above the detrital layer, from areas of com-
pact and porous calcite, respectively. Regarding growth rate, dripwater
mineralization and ancient cadastral documentation, FER3 can surely be
associated with the dairy farm presence. The case of FER2 could be less
evident; however, the comparison of TOC estimations and ﬂuorescence
spectra shows that this sample could also be associated to the presence
of the dairy farm.
The “Choranche” system lies within the broad anticline of the
Coulmes Plateau. It rises at the bottom of the Urgonian (Barremo-
Bedoulian) scarp that forms the northern side of the Bourne Gorge. The
sample we used for this study was part of a borehole core taken in 1996
from a stalagmite growing in the Cathedral Chamber (N 45° 5′, E 5° 2′,
610 m a.s.l.) of the Chevaline Cave. This stalagmite is fed by two ﬂows:
(i) a fast runoff ﬂow that takes less than 3 h to penetrate the 300 m of
limestone separating the stalagmite from the surface (unpublished salt
tracing results) and (ii) a seepage ﬂow. Vegetation in the watershed
feeding the stalagmite is mostly mixed deciduous–coniferous forest
and grassland. Previous studies have correlated the characteristics of
the top 60 mm of the stalagmite sample with environmental changes
that occurred on the plateau. Perrette et al. (2008) drew up an age
model for this stalagmite based on distinctive stratigraphic layers,
lamina counts, and U/Th dating. This intensively studied sample
allowed us to assess the feasibility of combining TOC quantiﬁcation
with high spatial resolution SPF. We took 20 samples from the core's
three stratigraphic units (Fig. 1). Samples TAM1 to TAM12 were taken
from zone U3, which formed before 1701 AD ± 26 yr. This homoge-
neous zone is dominated by porous, opaque laminationswith occasion-
al thin layers containing clays and charcoal produced by slash and burn
agriculture on the plateau. Samples TAM13 to TAM18 were taken from
zone U2, which was deposited between 1701 AD ± 26 yr. and
1892 AD ± 8 yr. The calcite in this zone is more porous and contains
many mineral and organic particles. The last two samples (TAM19
and TAM20) were taken from zone U1, which was deposited between
1892 AD± 8 yr. and 1996 AD. This zone consists of compact and trans-
lucent calcite with no inclusions.
2.2. Soil samples
In order to take into account all the different types of soil-derived
OM that may be entrapped in the speleothems, we took samples of
the main soil types from the three study sites. Soils were sampled
with a pedologic approach focusing on the soil and vegetation charac-
teristics. The twomain soil types found inmountain karst environments
are Eutric Cambisol and Folic Leptosol (WRB, 2006), which develop on
calcareous substrates. Podzols can form in areaswhere sandstones over-
lie karst systems (WRB, 2006), but they are much less common than
Cambisols and Leptosols. One of the soils in the recharge area of the
Garde Cavale stalagmite is a Podzol. The types of OM supplied by each
Fig. 1. Location of the karst system, sampling locations, and the corresponding stalagmite
sections.
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soil depend on its turnover. Cambisols contain well-developed horizons
above limestone bedrock. Hydraulic conductivities decreasewith depth,
with highly porous organic horizons near the surface andmuch less per-
meable mineral (clay) horizons at greater depth. Cambisols are charac-
terized by rapid turnover of the humic A-horizon. Folic Leptosols consist
of a poorly developed humic horizon that forms directly on top of the
limestone bedrock. Leptosols have high hydraulic conductivities and
low pHs, due to their low carbonate content. Podzols have well-
differentiated horizons. OM is known to accumulate in the A0 and B
horizons by metal complexation (van Breemen and Buurman, 2002).
As in Cambisols, superﬁcial horizons with high hydraulic conductivities
are underlain by less permeable horizons. The highly permeable super-
ﬁcial horizons of these three soil types have been shown to be themain
source of OM in groundwaters (Kalbitz et al., 2000).
The Garde Cavale and Ferme samples were taken from speleothems
that formed below a plateau covered by beech and spruce forest, grass-
land, and heathland.We took four soil samples from this area, including
a Podzol (sample Bau1), a Eutric Cambisol (Bau2) and a Folic Leptosol
(Bau3). Bau4 is a Eutric Cambisol sample that we took from near the
dairy farm in order to assess the speciﬁc OM ﬂux for the Ferme stalag-
mite. Details of sampling locations and vegetation are given in Table 1.
The Choranche Cave samples (TAM1 — TAM20) were taken from a
stalagmite below the Coulmes Plateau in thewestern part of the Vercors
Massif (Fig. 1). The vegetation on this plateau consists of mixed
coniferous-deciduous forest and grasslands. We took one soil sample
from this area, Cou1, a Cambisol that developed at an altitude of
1400 m a.s.l. (see Table 1).
Proﬁle for each soil typewas triplicated and extractionwas repeated
three times for each triplicate. The differences between the extraction
repetitions and between the soil proﬁle triplicates were negligible, val-
idating the use of one sample by soil type.
2.3. Organic matter extraction
2.3.1. Soil samples
In order to be close of the organic matter extracted from soils in en-
vironmental conditions, we used a standard ﬂash water-extraction
method to extract Water Extractable Organic Matter (WEOM, e.g.
Hassouna et al., 2010). The procedure involved air-drying the soil sam-
ples at room temperature before sieving them at 2mm.We then diluted
6 g of each soil in UHQ water (1:10 soil:solution ratio) and shook the
resulting solution for 15min on a shaking table. It was then centrifuged
at 4000 rpm for 10 min in order to water-extract the OM. The superna-
tantwasﬁltered at 0.45 μmusing pre-cleanedmicroglassﬁlters that had
been mufﬂed in an oven at 550 °C and rinsed with 250 ml UHQ water
before use. Blanks were made following the same protocol but without
adding the soil. For each type of soil, these extractions were realized
three times in order to check the repeatability of the method.
2.3.2. Stalagmite samples
Wecleaned the stalagmite surfaces using 1NHCl (Wynnand Brocks,
2014) and then extracted powdered samples using a 1-mm-diameter
diamond-tipped hand drill. We carried out acid digestion of the OM
entrapped in the calcite using a cleaned HCl solution, prepared by re-
peatedly shaking HCl with dichloromethane until the ﬂuorescence
emission of the HCl was negligible (generally six times, Blyth et al.,
2006). We digested 5 to 6 mg of each powdered calcite sample in 4 ml
of 0.012 N HCl and then added 40 μl of 3 N HCl to complete the dissolu-
tion. This procedure allowed us to minimize the time OM was exposed
to a low pH environment (few seconds) during digestion, and thereby
avoid the acidic conditions aggregating/disaggregating clusters of
smaller molecules, which can cause conformational changes (Sutton
and Sposito, 2005) and the formation of hydrophobic regions (Ferreira
et al., 2001; Martin-Neto et al., 2001; Nanny and Kontas, 2002). Such
changes occur very slowly (hours to days, Ferreira et al., 2001) com-
pared to the time required for the calcite acid digestion method and,
what is more, they are reversible.
The uncertainty for the procedure realized on stalagmites, which in-
cludes uncertainties due to microsampling, acid digestion, dilution, and
the liquid phase ﬂuorescence measurement, was estimated by replicat-
ing each analysis four times for the sample TAM-6. Due to the small
sample size of the stalagmites and the good repeatability of themethod,




TOC analyses on the soil and blank ﬁltrate solutionswere performed
using a Shimadzu TOC-V CSN. We determined carbon contents using
three or ﬁve injections and the non-purgeable organic carbon (NPOC)
method. We also carried out UV–vis absorbance measurements on the
blanks and on the soil and speleothem solutions using a Varian Cary
50 Scan, from 200 nm to 800 nm. The solutions were analyzed in a
quartz cell with a 1-cm path length. Injections were repeated between
3 and 5 times by the device depending on the standard deviation qual-
ity, to evaluate uncertainties.
2.4.2. Fluorescence measurements
Weused a VarianCary Eclipse spectroﬂuorimeter tomeasure the LPF
ofWEOM from the soil andOMfrom the speleothem samples, analyzing
emission spectra at excitationwavelengths of 250 and 330nm. Theﬂuo-
rescence bands we found when performing preliminary Excitation
Emission Matrix analyses were the same as the characteristic wave-
lengths of the main OM ﬂuorescence bands previously reported for
environmental samples (Coble, 1996; Hudson et al., 2007; Senesi
et al., 1991). We measured ﬂuorescence emissions between 250 and
550 nm, using a 5-nm slit for excitation and emission wavelengths.
Blanks were made using HCl for the speleothem samples and UHQ
water for the soil samples. In order to avoid experimental bias, the
same method was used for all the samples (soil and speleothem
extracts).
We took SPF measurements by focusing a YAG pulsed laser
(266 nm) on the sample (spot size around 20 μm) and using the 812-
nm Near Infra-Red (NIR) diode generating the YAG ﬂuorescence to
measure the sample's NIR reﬂectance (NIRR). We measured ﬂuores-
cence and reﬂectance emissions behind a low-pass ﬁlter (Jobin Yvon
MicroHr) monochromator ﬁtted with a 300-g/mm diffraction grating
centered at 600 nm (range 300 to 900 nm). The detector was a
thermoelectric-cooled, back-illuminated CCD (0.25-mm slit, ~1 nm
spectral resolution—Jobin Yvon Symphony). The spectrum for each
pixel was acquired using a 100 ms acquisition time and corrected
Table 1
Characteristics of the soils sampled in the Bauges and Vercors Massifs.
Sample Soil type Vegetation cover Massif Latitude Longitude Altitude (m a.s.l) Org. C (g/kg) pH H2O C/N TOCWEOM (mg/l)
Bau1 Podzol Heath Bauges N45° 38′ 56.1″ E005° 59′ 29.6″ 1306 328 4.2 19.9 95.1
Bau2 Cambisol Grassland Bauges N45° 38′ 34.0″ E005° 59′ 10.5″ 1307 89 5.8 19.1 85.2
Bau3 Folic Leptosol Alpine grassland Bauges N45° 37′ 45.1″ E 006° 02′ 42.1″ 1701 333 5.1 19.5 93.7
Bau4 Eutric Cambisol Pastured grassland Bauges N45° 40′ 20.7″ E005° 58′ 30.2″ 1486 108 6.6 10.1 174.1
Cou1 Cambisol Mixed forest Vercors N45° 07′ 43.5″ E005° 26′ 09.8″ 1300 55 5.9 14.3 135.7
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following the standard procedure.Wemoved the sample in two dimen-
sions in order to obtain SPF images.When line acquisition is continuous,
pixel size is determined by the X-axis translation speed and the rate of
spectrum acquisition. The image is obtained by stacking lines along
the Y-axis. SPF measurement was performed along TAM-x sample,
with a 100 μm × 100 μm resolution.
2.4.3. Data processing
Fluorescence spectra are simulated by the linear combination of:
– 2 to 3 lognormal functions, needed to simulate Raman and Rayleigh
emissions (ﬁrst and second order, when present),
– 3 to 4 lognormal functions, used to simulate OM ﬂuorescence
(Tissier et al., 2013).
We performed simulations by using a least squares method under
constraints (on the centers and shapes of the functions).We had to sim-
ulate the Raman and Rayleigh bands in order to reﬁne the OM ﬂuores-
cence simulation. The resulting total intensities are the sum of the
areas of the OM log-normal curves at 250 and 330 nm, minus the total
intensity for the relevant blank sample. We applied the same method
to all the ﬂuorescence data from the LPF and SPF analyses.
For LPF analyses, ﬂuorescence intensity results are given in standard
quinine-sulfate units (1 QSU = 1 ppb QS in 0.1 N H2SO4). We used the
equation devised by Gauthier et al. (1986) to correct data for the inner
ﬁlter effect.
Fluorescence efﬁciency corresponds to the ratio of the maximum of
ﬂuorescence intensity divided by the absorbance at the same wave-
length (Zsolnay, 2003).
3. Results and discussion
3.1. Relationship between environmental TOC and ﬂuorescence
Fig. 2 shows speciﬁc ﬂuorescence data for the studied soils,
expressed in terms of the linear relationship betweenWEOM LPF inten-
sity and TOC (abbreviated to LPF/TOC). Each soil extract was diluted 6
times at different dilution factors to obtain the relation between
ﬂuorescence intensity and TOC. Only the three lowest concentrated
points were kept in the ﬁgure as speleothems have lower organic car-
bon concentrations. The mean slope and the conﬁdence interval were
built applying a Monte Carlo resampling method to the whole soil
data set, taking into account ﬂuorescence and TOCmeasurement uncer-
tainties, and soil variability. All the Y intercepts are very close to 0, indi-
cating that the non-chromophoric OM contents of these WEOM
samples were very low. Speciﬁc ﬂuorescence intensities were slightly
higher for the grassland soils than for the forest soils, and slightly higher
for the pastureland soils than for the grassland soils. As expected, the
acidic conditions, sand content, and leaching found in Podzol led to a
difference between the ﬂuorescence efﬁciency of sample Bau1 (Fig. 3)
and the ﬂuorescence efﬁciencies of the other soil samples, which are
statistically similar (ANOVA p-value of 0.72).
This means that OM sourcing from those soils cannot be clearly dif-
ferentiated using ﬂuorescence which, from an environmental point of
view, makes sense regarding the natural mixing occurring from soils
to karst speleothems.
In fact, it is generally considered that the ﬁltering effect of limestone
and the mixing of waters during transfer blend together the different
types of WEOM produced by the soils overlying a karst (McGarry and
Baker, 2000; Shen et al., 2015). Hence, in order to produce a reliable
LPF/TOC relation, we used the single mean slope and conﬁdence
interval.
3.2. Organic carbon concentration in stalagmites
We used the ﬂuorescence of OM extracted by acid digestion of the
three stalagmites to estimate carbon concentrations from the mean
LPF/TOC relationship (Fig. 2). Organic carbon concentrations were esti-
mated by reporting the ﬂuorescence intensities measured by LPF on
speleothem samples on themean LPF/TOC slope of soils samples. Uncer-
tainties of the estimations were calculated using the conﬁdence interval
built with the Monte Carlo method. Thus, in Table 2, vertical variations
(in a column) in estimated organic carbon concentrations correspond
to variations within and between the samples. Horizontal variations
(along each line) represent, for each sample, the inﬂuence of the soil
variability.
Organic carbon concentrations obtained ranged from 0.27 to
3.03 mg C/g calcite (Table 2). This is a similar magnitude to the few
TOC estimations for stalagmites reported in the literature and suggests
that our procedure, based on 5 mg samples, provides a similar degree
of accuracy to the procedures using 20-g, 200-mg, and 20-mg samples
described by Ramseyer et al. (1997), Van Beynen et al. (2001), and
Fig. 2. Environmental relationship between water-extracted organic matter ﬂuorescence
intensity (QSU) and TOC (mg/l) for the soil samples. Each point corresponds to a different
dilution of the soil sample extract. Themean relationship and conﬁdence intervalwere ob-
tained using the Monte Carlo resampling method.
Fig. 3. Fluorescence efﬁciencies (au) for the soil (red bars) and stalagmite samples (blue
bars), including the ﬂuorescence efﬁciencies for the TAM samples, measured in 2-mm
steps.
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Blyth et al. (2013), Li et al. (2014), Hartland et al. (2014), respectively.
The procedure used by Blyth et al. (2013) gave similar results for
TAM-x sample and lower values for GC-x due to the ﬂocculation during
acid digestion (see supplementary information).
Organic carbon concentration estimates within each sample varied
over quite a large range for the FER.x and TAM.x stalagmite samples
(35 and 90% of variation respectively) but were much more uniform
for the GC.x samples (17%, vertical variations). These results show that
the OM concentrations of stalagmites can vary considerably; however,
some of this apparent variation may be the result of changes in the
type of OM present distorting TOC estimations. For example, FER1 pre-
sents a slightly different emission spectra (see supplementary informa-
tion, Fig. B) and a lower ﬂuorescence efﬁciency than the other samples
(Fig. 3), probably because of the inﬂuence of the dairy farm on FER2
and FER3. This change is more probable in the case of GC-x samples
where emission spectra present a bathochromic shift (red shift) be-
tween GC1 and GC2. In addition, visual analyses and changes in SPF
showed that the detrital content of the TAM.x samples varied along
the stalagmite. The ﬂuorescence efﬁciency of the TAM.x samples also
varied, with lower values for TAM14 (U2) than for TAM6 and TAM20
(U3 and U1, respectively). The decrease in ﬂuorescence efﬁciency may
be the result of increased absorbance due to the presence of charcoal
and clay inclusions, which seems to be conﬁrmed by ﬂuorescence emis-
sion spectra (see supplementary information).
Growth rate may also affect the amount of OM entrapped in
speleothems, with lower growth rates allowing the adsorption of larger
amounts of OM (Avena and Koopal, 1999). In addition, the porosity of
calcite, due to its effect on the speciﬁc surface at the calcite/water inter-
face, will also inﬂuence OM adsorption rates, with higher porosity
enabling a higher OM adsorption rate (Chalmin et al., 2013). Both
these mechanisms could increase a stalagmite's TOC content without
any “environmental” increase in the TOC concentration of the water
feeding the stalagmite.
Hence, any comparison between stalagmites must take into account
growth rates and calcite fabrics, aswell as the TOC concentrations in the
waters feeding the stalagmites. The variations inter and intra stalagmite
should be considered with caution because a wide range of soil types
have beenused and could lead to signiﬁcant variations of organic carbon
estimates and because estimations are based on mass concentration
(mg/g) rather than carbon ﬂuxes (mg/yr).
3.3. TAM.x carbon ﬂux estimates
In order to analyze changes in carbon ﬂux and to avoid the previous-
ly described constraints, TAM.x stalagmite was used. In fact, we chose
this stalagmite for this procedure because of its regular growth, its glob-
ally constant organic matter quality even if few layers combined higher
porosity and detrital inclusions.We combined the above-described pro-
cedure with high-resolution SPF analyses. We carried out LPF analyses
at a 2-mm sampling step along the three stratigraphic units spanning
the last four centuries to estimate the organic carbon concentration in
the same way than previously. The 20 organic carbon concentration es-
timates obtained varied between 0.24 and 1.34 mg C/g calcite (Fig. 4).
These values are consistent with the characteristics of the stalagmite's
different stratigraphic units.
Samples TAM20 and TAM19, taken from the most recent strati-
graphic unit (U1), are characterized by lowestimated carbon concentra-
tions (less than 1mgC/g calcite). Samples TAM13 to TAM18, taken from
U2 had much higher estimated carbon concentrations than TAM20 and
TAM19, which is consistent with the increased porosity of the calcite in
this unit and its numerous charcoal and clay inclusions. Estimated
carbon concentrations of samples TAM1 to TAM12 (U1) were always
below 1 mg C/g calcite.
SPF intensity was measured among the stalagmite with a
100 μm × 100 μm resolution. To compare SPF intensity with TOC
estimations, the values were averaged to obtain a single intensity
signal among stalagmite. This intensity signal was re-sampled at
the same step than TOC estimations to allow comparison. Although
estimated TOC concentrations were broadly related to the different
stratigraphic units, and laboratory experiments have reported a
relationship between SPF intensity and humic acid concentration
(Chalmin et al., 2013), we did not ﬁnd a match between TOC concen-
tration and SPF intensity. A test of this relationship, performed by re-
sampling the SPF intensity signal on the basis of the micro-sampling
intervals used for the acid digestion and LPF stages, did not show any
statistical correlation between TOC concentration and SPF intensity
(R2 = 0.23, n = 20, p b 0.05). A number of factors, such as growth
rate and type of OM may have affected the quantities determined
from the ﬂuorescence signal. Stalagmite TAM.x showed a reasonably
Table 2
Organic carbon concentrations (mg C/g calcite) in the stalagmite samples estimated using
mean soil speciﬁcﬂuorescence and showing soil linear relationship andextractionmethod
uncertainties.
Estimated concentrations (mg C/g calcite) and uncertainties
Sample Lower Mean Higher CV% (mean value)
GC1 1.87 2.37 3.16 17.3
GC2 2.39 3.03 4.04
FER1 1.03 1.31 1.75 35
FER2 2.09 2.65 3.54
FER3 2.08 2.64 3.51
TAM6 0.27 0.34 0.45 90.1
TAM14 1.03 1.31 1.74
TAM20 0.21 0.27 0.35
Fig. 4. Relationship between TOC estimations (mg C/g calcite) and SPF intensity over time
for the TAM stalagmite 2-mm-step samples. In addition to mean TOC estimations (red
line) and uncertainties (red dashed lines), we also plotted TOC estimations corrected
from absorbance (red dotted lines). We resampled the ﬂuorescence intensity (dark gray
line) of the SPFmeasurement (light gray line) in order to compare itwith TOC estimations.
Stratigraphic zone U2 (porous calcite with inclusions) is shown by a gray background.
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constant growth rate, but it is possible that TOC estimations were af-
fected by changes in the type of OM along the stalagmite. Although
other OM tracing methods have not revealed any changes in the
source feeding the stalagmite (Perrette et al., submitted), we found
variations in the ﬂuorescence efﬁciencies of the TAM.x samples
(ANOVA p-value close to 0). These variations were conﬁrmed by
sample dilution measurements (Fig. 5).
In ﬁg. 5, linear regression slopes for stalagmite samples are mostly
shallower than the slopes calculated for soils. These lower slopes can
be explained by an increase of solution's absorbance coupled or not
with an increase of the ﬂuorescence intensity. Even if acid digestion
was optimized to avoid modiﬁcation of organic matter and ﬂocculation
in particular, acidic conditions or desorption with calcite crystals could
have caused rearrangement of molecular structure leading to lower
ﬂuorescence efﬁciency. We found a relationship between the linear re-
gression slopes and the stratigraphic unit, with shallower regression
slopes for the U2 samples, which consisted of porous calcite with char-
coal and clay inclusions. As a result, the TOC content of the samples from
this unit may have been underestimated. In order to take into account
these possible underestimations and thereby improve our TOC concen-
tration estimates, we used the mean slope of the soil ﬂuorescence efﬁ-
ciency to correct the ﬂuorescence of the stalagmite samples as soil
sample slopes are statistically similar. Thus, new values of ﬂuorescence
intensity were calculated using themean linear regression between LPF
intensity and absorbance of soils. Then, the corrected organic carbon
concentrations were estimated in the same way than previously, using
these new ﬂuorescence intensities. TOC estimations for U1 and U3
were similar to those obtained without correction, with the exception
of the estimations for samples TAM4 and TAM10, which were taken
from areas of porous calcite, similar to U2 (Table 3). The corrected
TOC estimations for the U2 samples weremuch higher than the original
estimations. Although the relationship between corrected TOC and SPF
intensity is stronger, there was still no statistical correlation between
these two parameters (R2 = 0.52, n = 20, p b 0.05). This result implies
that the absence of a relation between TOC and SPF intensity is not due
solely to factors affecting TOC estimations and may also be the result of
variations in calcite optical density.
3.4. Effect of calcite optical density
For the samples analyzed in the present study, SPF was not sta-
tistically correlated with either initial TOC estimations (R2 = 0.23,
n = 20, p b 0.05) or with TOC estimations corrected for absorbance
(R2 = 0.52, n = 20, p b 0.05). Several studies have found that the
optical density of the calcite lattice, which can be measured using
UV reﬂectance (Perrette et al., 2000, 2005), affects measurements,
and it is generally agreed that increases in calcite porosity modify
the ﬂuorescence signal (Genty et al., 1997; McGarry and Baker,
2000; Perrette et al., 2000). Hence, the effect of calcite optical densi-
ty cannot be modeled using a linear relationship. Consequently, we
drew up the following non-linear model to estimate the relationship
between TOC and SPF:
C^ ¼ aþ bF  dNIRRc:
In this model, carbon concentration Ĉ is predicted by two explained
variables, SPF ﬂuorescence intensity (F) and Near Infra-Red Reﬂectance
(NIRR). Calcite matrix effects are expressed in terms of the component,
which provides a measure of matrix porosity. Samples TAM4, TAM5,
TAM19, and TAM20 had very different calcite structures compared to
the other samples (level of porosity and detrital content different than
the whole sample), so we could not use the same parameters to
model the effects on the ﬂuorescence measurements of these samples'
calcite matrices. Consequently, these samples were considered as
outliers.
Although the TAM16 sample did not show any unusual depositional
characteristics, the ﬂuorescence efﬁciency for this sample did notmatch
the efﬁciency predicted by the model. It is unlikely that this is due to a
change in the type of OM because the ﬂuorescence spectrum for
TAM16 was similar to the spectra for the other samples. Consequently,
we suspected that this result was due to experimental error and we re-
moved TAM16 from the ﬁnal model.
Our ﬁnal model can be used to predict TOC concentrations for each
point in an SPF image (R2 = 0.81, n = 15, p b 0.05; Fig. 6). Even soil
type constraint could reduce uncertainties on organic carbon estima-
tions, this model could thereby allow the use of ﬂuorescence data to
carry out high-resolution assessments of variations in organic carbon
exportation. In further studies, the calibration of the LPF/SPF relation
with the DOC of speleothem's dripwater, if available, should improve
the organic carbon estimation.
3.5. Carbon exportation
Our nonlinear model allowed us to transform a map of ﬂuorescence
intensities into a map of predicted TOC concentrations and a map of
Fig. 5. Relationship between ﬂuorescence intensity (QSU) and absorbance for the soil (red
lines) and TAM samples (blue lines). Bau1, which is statistically different from the other
soil samples, is shown by a red dotted line.
Table 3
Calcite properties (0= null to +++=high) and organic carbon concentrations (mg C/g
calcite), predicted using the nonlinear model, of the 20 samples taken from the TAM
stalagmite.
Sample Mass (g) Porosity Inclusions C predicted (mg C/gcalcite)
1 6.4 + + 0.30
2 6.1 + + 0.36
3 7 + + 0.39
4 6.6 +++ ++ 0.32
5 5.4 ++ ++ 0.35
6 6.2 + + 0.57
7 6.5 + + 0.45
8 6.5 + + 0.39
9 6.7 + ++ 0.41
10 6.8 ++ ++ 0.47
11 6.5 + + 0.68
12 6.6 ++ + 0.71
13 6 +++ +++ 0.92
14 5.9 +++ +++ 0.97
15 5.7 +++ +++ 0.82
16 6.1 +++ +++ 1.15
17 6.1 +++ +++ 1.31
18 6.4 +++ +++ 1.25
19 3.2 0 0 1.82
20 6.5 0 0 1.11
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associated uncertainties (Fig. 7). Uncertainties were calculated assum-
ing a constant error (ŷ = f + aε) during the optimization of the
model and applied on the data during the prediction. It corresponds to
a standard 0.05% conﬁdence. Uncertainties for the organic carbon esti-
mations were highest for the samples removed from the model and
for the U2 samples, where uncertainty variations are patchy. This is con-
sistent with the presence of charcoal inclusions in the crystalline struc-
ture of the U2 samples, which locally distorted the SPF measurements.
Uncertainties in U3 are mostly small and the model for this zone can
be considered accurate.
Carbon exportation on the Coulmes Plateau was lower before
1700 AD than it was in more recent periods. Historical records indicate
that the pre-1700 AD environment was characterized by steady state
soils with extended forest catchments, and slash and burn agriculture
as the main human activity. This is consistent with the low carbon ex-
portation values and the presence of small quantities of charcoal inclu-
sions. Calcite deposited between 1700 and 1892 AD shows higher levels
of carbon exportation and higher charcoal contents. These increases can
be attributed to a change in land-use on the plateau, mostly due to the
development of charcoal burning as a major economic activity (Hanus,
2000). Forest clearance would have led to increased soil erosion, and
therefore higher carbon exportation, and charcoal production would
have resulted in large amounts of charcoal being available for incorpora-
tion into soils and sediments. Higher carbon exportation and charcoal
inclusion rates continued after 1892 and did not start decreasing until
around 1910. Evidence for this decrease is less clear due to the high
level of uncertainty for the predicted carbon values in U1, but such a de-
crease would be coherent with the decline in the charcoal industry
(Hanus, 2000). Thus, our results suggest that in this case carbon expor-
tation can be used as a reliable proxy for soil erosion even if other causes
could be involved to explain increases in carbon exportation (climate,
pedologic processes, vegetation changes).
4. Conclusion
The new ﬂuorescence-based method we describe in this paper al-
lows organic carbon concentrations in stalagmite samples to be estimat-
ed using only 5 mg of calcite. Although estimates can be improved by
taking into account changes in OM (e.g., type, modiﬁcations during
transport), the results we obtained using the LPF-TOC relationship for
soils are in good agreement with those reported in the literature and
showed clear differences between the three speleothems studied.
We found that organic carbon estimations can be correlated with
SPF measurements by using a nonlinear model based on SPF intensity
and incorporating NIRR in order to take into account the effect of calcite
optical density.We used this new approach to drawup amap of organic
carbon concentrations in a stalagmite sample. The resulting predictions
of carbon exportation rates were consistentwith changes in soil erosion
and forest cover above the cave due to changes in land-use. Ourmethod
provides a new way of interpreting ﬂuorescence data that could facili-
tate the interpretation of other organic or inorganic proxies during
paleoenvironmental studies of speleothems.
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Annexe 2 - Tableau des paramètres de simulation des spectres
Tableau des paramètres utilisés pour la simulation des spectres des différents échantillons dans cette
étude.
Echantillon GC09B - excitation 266 nm
Surfaces 7 5 0,1
Centres 450 540 812
Lim. Centres +/-20 +/-20 +/-2
Largeurs 0,08 0,15 0,003
Lim. Largeurs -0,05/+0,05 -0,02/+0,04 -0,001/+0,002
Echantillon GC13A - excitation 266 nm
Surfaces 8 7 1 0,1
Centres 410 475 640 812
Lim. Centres +/-20 +/-20 +/-20 +/-2
Largeurs 0,1 0,1 0,05 0,003
Lim. Largeurs -0,08/+0,09 -0,08/+0,09 -0,02/+0,04 -0,001/+0,002
Echantillon GC13A - excitation 325 nm
Surfaces 5 8 5 4 0,1
Centres 320 400 470 560 650
Lim. Centres +/-5 +/-10 +/-20 +/-20 +/-2
Largeurs 0,005 0,05 0,05 0,1 0,003
Lim. Largeurs -0,004/+0,008 -0,008/+0,03 -0,04/+0,05 -0,08/+0,1 -0,001/+0,002
Echantillon GC13B - excitation 266 nm
Surfaces 8 7,5 1 0,1
Centres 400 475 640 812
Lim. Centres +/-20 +/-20 +/-20 +/-2
Largeurs 0,1 0,1 0,05 0,003
Lim. Largeurs -0,08/+0,09 -0,08/+0,09 -0,02/+0,04 -0,001/+0,002
Echantillon GC13B - excitation 325 nm
Surfaces 5 8 5 6 0,1
Centres 320 380 430 510 650
Lim. Centres +/-5 +/-10 +/-20 +/-20 +/-2
Largeurs 0,008 0,04 0,05 0,1 0,003
Lim. Largeurs -0,005/+0,04 -0,005/+0,03 -0,04/+0,05 -0,08/+0,08 -0,001/+0,002
Annexe 3 - Cartes d’intensités des différents fluorophores simulés - 259 -
Annexe 3 - Cartes d’intensités des différents fluorophores simulés
pour les échantillons GC-13A et GC-13B
Fluorophore 1 Fluorophore 2 Mn2+ Réectance IR


























































































































Cartes d’intensité de fluorescence pour chaque fluorophore déterminé à partir de la simulation des spectres
de l’échantillon GC-13A à 266 et 325 nm d’excitation.































































































































Fluorophore  1 Fluorophore 2 Mn2+ Réectance IR
Fluorophore 1 Fluorophore 2 Fluorophore 3 Rayleigh 2ème ordre
a)
b)
Cartes d’intensité de fluorescence pour chaque fluorophore déterminé à partir de la simulation des spectres
de l’échantillon GC-13B à 266 et 325 nm d’excitation.
Annexe 4 - Code Matlab utilisé pour la simulation des spectres de fluorescence - 261 -
Annexe 4 - Code Matlab utilisé pour la simulation des spectres
de fluorescence
% *******************
% Importe les données
% *******************
% liste les fichiers de mesure (colonnes) du même échantillon
list=dir('stal_exc_*');






% sauvegarde les données brutes téléchargées
save stal_exc_brt.mat
% ***************************
% Constitue une seule matrice
% ***************************
% liste les fichiers téléchargés
list1=who('stal_exc_*');
n=51;












%% Fait un spectre moyen de l'échantillon
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% Enlève les points mesurés en dehors de l'échantillon
% ****************************************************




% supprime les valeurs en dehors de l'échantillon
stalexc_m=stalexc_m(28:end,:);
% **********************************************
% Fait un nouveau spectre moyen de l'échantillon
% **********************************************
% moyenne les spectres sur tout l'échantillon sans les trous (si présents)






% Fit du spectre moyen
% ********************
options=optimset('Display','off','MaxIter',10000,'algorithm','active−set');
global xi yi % déclare des variables globales
xi=emi(1,28:end); % xi correspond aux longueurs d'onde avec un pas de 1
% déclare les paramètres de fit
surfaces=[8 7 1 0.1]; % définit les surfaces
centres_n=[410 475 640 812]; % définit les centres
largeurs=[0.1 0.1 0.05 0.003]; % définit les largeurs
n=length(surfaces); % n représente la longueur totale des surfaces
p0=[surfaces;centres_n;largeurs];
% correspond aux limites de modification des largeurs
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larg_lim=[−0.08 −0.08 −0.02 −0.001 ;0.09 0.09 0.04 0.002];
% correspond aux limites de décalage des centres
pinf=[zeros(1,n) ; centres_n − [20 20 20 2] ;largeurs + larg_lim(1,:)];
% idem mais en supérieur
psup=[inf(1,n) ; centres_n + [20 20 20 2] ;largeurs + larg_lim(2,:)];














% de 3 à 2 dimensions
stalexcv=reshape(stalexctp,[],1024);
% *********************************





% déclare les paramètres de fit
surfaces=[8 7 1 0.1];
centres_n=[410 475 640 812];
largeurs=[0.1 0.1 0.05 0.003];
n=length(surfaces);
p0=[surfaces;centres_n;largeurs];
larg_lim=[−0.08 −0.08 −0.02 −0.001 ;0.09 0.09 0.04 0.002];
pinf=[zeros(1,n) ; centres_n − [20 20 20 2] ;largeurs + larg_lim(1,:)];
psup=[inf(1,n) ; centres_n + [20 20 20 2] ;largeurs + larg_lim(2,:)];


















% sauvegarde du fit
save fit_stalexc.mat
% **************













if rr == 0;
FITstalexc(:,:,i)=NaN;
































% Data : utilisation directe des données de fit (exemple)
% *******************************************************
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% ******************************************************************
% Data : utilisation des données de fit avec la méthode par rotation
% ******************************************************************
% affiche les cartes correspondant à chaque pic
mat=FITstalexc;
figure,





% sélectionne la zone à travailler
lim=fix(ginput)
lim=abs(lim);
% affiche la zone sélectionnée
figure,





% trace l'axe utilisé pour le traitement
ligne=ginput
% facteur de décalage de l'axe
lag=18;
% affiche la zone sélectionnée et l'axe avec son décalage pour visualiser







% calcule l'angle de l'axe choisi
[a,r]=cart2pol((diff(ligne(:,1))),diff(ligne(:,2)));
% sélectionne une largeur sur laquelle appliquer la rotation
largeur=5
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% crée un masque pour appliquer la rotation
maskr=(1:size(tmp,1) > fix(ligne(1,2)) & 1:size(tmp,1) < %
fix(ligne(1,2)) + r)';
maskc=1:size(tmp,2) > fix(ligne(1,1)) + lag − largeur & 1:size(tmp,2) < %
fix(ligne(1,1)) + lag + largeur;
% applique et affiche la rotation aux données puis moyenne les lignes
% après rotation
figure









% affiche le scan obtenu après rotation et moyenne
figure, plot(scan')
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Le core-scanner XRF est un outil largement utilisé dans l’étude des archives sédimen-
taires, marines et lacustres. Il permet d’obtenir, de façon non destructive, des don-
nées sur le contenu élémentaire de ces archives, elles même étroitement liées aux 
processus contrôlés par les variations climatiques, environnementales et/ou activités 
anthropiques passées. Les spéléothèmes représentent de puissants objets 
d’enregistrement paléoclimatique et paléoenvironnemental. L’intérêt d’utiliser le 
core-scanner XRF est d’obtenir des informations non-destructives, à la fois pour 
l’étude des spéléothèmes mais également pour des études croisant plusieurs indica-
teurs et/ou plusieurs archives. C’est pourquoi, cette étude se propose de développer 
une méthodologie de mesure des spéléothèmes au core-scanner, grâce à une série 
de tests visant à valider et améliorer la qualité du signal. 
 





















































61% de la variance...
Perspectives
- Mesures quantitatives pour valider les variations élémentaires observées au 
core scanner XRF. 
- Comparaison avec d’autres proxies, traceurs de changements paléoen-
virnnementaux  (d18O, fluorescence de la matière organique...)
- Mise au point d’une nouvelle approche basée sur le déplacementt de la tête de 
détection pour suivre au mieux la structure des lamines
- Tests sur d’autres stalagmites plus ou moins riches en éléments non carbon-
atés pour tester cette approche
Mesures et résultats
Phase 1: Validité du signal
Tests des tensions (3 répliquats) avec éléments objectifs:  
   - 3kV : aucun signal (Mg).
   - 10kV: résultats valides en nombre de coups par seconde cps pour Si, S, K, Ca, Ti, Fe
   - 30kV: résultats valides (Br, Sr, Rb) mais nécessitent des améliorations... 
   - 50kV: nombre de coups suffisants pour Ba mais....
Le signal est-il reproductible?
Phase 2 : Optimisation du signal (Figure 2) 
Variations des paramètres, filtres (30kV), intensité et temps de mesure (3 répliquats):
   - 10kV: modification pour améliorer le signal de certains éléments
          --> calibration optimale: 1,5 mA, 300 s
   - 30kV: augmentation de l’intensité et du temps de mesure et tests des filtres 
         pour améliorer la reproductibilité
          --> calibration optimale: 1,8 mA, 150 s, filtre Pd-Thin
   - 50kV:  signal  difficilement reproductible pour Ba 
(+ problèmes techniques ->utilisation haute tension et forte intensité impossible pendant les tests).
Peut on effectuer des mesures en transects de grandes parties de la stalagmite?
Phase 3: Etude de la variabilité spatiale (Figure 3) 
   - 10kV: 1,5 mA, 300 s, pas de mesure 3mm, largeur fenêtre 6mm + décalage de 6mm latérale-
ment.
   Le transect du core scanner ne permet pas de suivre la structure des lamines et les signaux ne 




Fenêtres de mesures et résolution (Figure 1):
Largeur: 12 mm    Hauteur: 1mm     Pas de mesure: 1mm
Choix du pas de mesure en accord avec échantillons prélevés pour mesures quantitatives  
(en cours d’acquisition) 
Interprétations préliminaires (Figure 4)
 - ACP :  une organisation logique mais une variance peu contrainte (61%)   
  -> transect trop court, manque données statistiquement représenta-
tives?
 
- La comparaison entre les teneurs relatives en Brome (indicateur des teneurs 
en MO) et les valeurs istopiques en 13C suggère une anticorrelation qui peut 
être interpretée comme une développement des sols (appauvrissement d13C) 
et des teneurs en MO supérieures dans les eaux circulants dans le système.
Environnements, Dynamiques et Territoires de la Montagne
Laboratoire
EDYTE
ADAPTATION DE LA TECHNIQUE DE MESURE DE FLUORESCENCE X PAR 
SCANNER XRF AUX SPÉLÉOTHÈMES


































Les premiers tests visant à valider le signal sont concluants :
- les données présentent une répétabilité importante sur plusieurs mesures. 
- la modification des paramètres de mesure, a permis une amélioration effective du signal (10 
et 30kV). - L’interprétation des données suggère un signal cohérent, notamment avec des in-
terprétations environnementales. 
Cependant, les mesures réalisées avec un déplacement spatial, présentent des biais certaine-
ment liés à la structure du spéléothème ainsi qu’aux variabilités de dépôt des éléments en 
s’éloignant de l’axe de croissance. L’éloignement au centre, la taille des fenêtres de mesure 
et la continuité de l’axe de croissance, pourraient donc limiter la qualité du signal. 
Cependant, cette mesure non-destructive reste très prometteuse, à condition de limiter et 
d’estimer les biais liés à la variabilité spatiale de ces archives
2 sections de stalagmite - GC09b - 800 à 6000 ans BP
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Traceurs organiques dans les spéléothèmes
Approche expérimentale et application au paléoenvironnement holocène du massif des
Bauges
Cette thèse a pour objectif de tester l’intérêt des spéléothèmes en tant qu’archive pédologique dans le but de
reconstruire l’histoire des sols à haute-résolution durant la période Holocène. Il s’appuie sur une partie expérimentale
visant à tester la robustesse des proxies organiques comme indicateurs des variations environnementales au cours du
temps, et sur l’utilisation des indicateurs robustes pour reconstruire l’évolution de l’environnement dans les Bauges
durant les 6000 dernières années.
Le δ13C de la matière organique (MO, indicateur de la dynamique de la MO dans les sols) et les lipides (indicateurs
des contributions des différentes sources) ont été analysés en complément du δ13C de la calcite. Les Hydrocarbures
Aromatiques Polycycliques (HAP) ont également été utilisés comme molécule sonde pour comprendre le transfert
des différentes molécules organiques, et comme indicateur des combustions passées, naturelles ou anthropiques. Une
attention particulière a été portée à l’optimisation de la méthode analytique, afin que la résolution temporelle des
analyses soit compatible avec les questions environnementales. Les résultats obtenus pour ces proxies ne sont pas
exploitables et montrent un manque de robustesse attribué à des problèmes analytiques (δ13CMO, lipides), au type
d’alimentation des spéléothèmes (HAP) ou a des effets de site (δ13C calcite).
L’analyse de fluorescence UV en phase solide a été utilisée pour obtenir un enregistrement haute-résolution des
variations semi-quantitatives et qualitatives de la MO. Un protocole a été développé pour quantifier l’intensité de
fluorescence en phase solide (FPS). L’intensité de fluorescence en phase liquide d’extraits de MO des sols et des
spéléothèmes ont été couplées par un modèle non linéaire à la FPS à haute résolution. Cette méthode a permis
d’obtenir une chronique des flux de MO exportée depuis les sols sur une stalagmite test, provenant du Vercors
(Grotte de Choranche) et couvrant les 400 dernières années.
Un enregistrement composite de l’intensité de fluorescence et du δ18O a été créé à partir de trois spéléothèmes
du massif des Bauges (salle du Précieux, réseau Garde-Cavale) se recoupant sur les derniers 6000 ans, et a permis
l’interprétation des variations du paléoenvironnement. Celles-ci montrent une réponse de l’environnement aux forçages
climatiques, basculant vers un forçage anthropique au cours du temps.
Cette étude démontre qu’il est possible d’obtenir un enregistrement haute-résolution de l’histoire des sols à l’échelle de
la période Holocène par l’utilisation de la FPS. Le couplage avec des proxies organiques plus informatifs a cependant
montré la limite de l’utilisation de ces derniers, due à leur manque de robustesse. La combinaison du signal de FPS
avec le δ18O des spéléothèmes a tout de même permis de réaliser une interprétation des variations environnementales
durant l’Holocène. Celle-ci pourrait être améliorée en intégrant d’autres traceurs inorganiques (terres rares, éléments
traces) qui n’ont pu être analysés durant cette thèse.
Mots-clefs : Paléoenvironnement ; Spéléothème ; Fluorescence ; Matière organique.
Organic proxies in speleothems
Experimental study and application on the Holocene Bauges paleoenvironment
This thesis aims to demonstrate the interest of speleothems as pedologic archives to reconstruct high resolution
soil history during the Holocene. Experimental study was applied to test proxies robustness as environmental tracers.
These robust tracers are used to reconstruct environmental evolution in the Bauges Massif during the last 6000 years.
Organic matter (OM) δ13C (tracer of OM dynamic in soils) and lipids (tracers of source contributors) were analyzed
complementary to the δ13C of calcite. Polycyclic Aromatic Hydrocarbons (PAH) were used as a “probe” to understand
organic molecular transport from soils, and to record past natural and anthropogenic combustions. Attention was
paid on the optimization of extraction method in order to obtain a temporal resolution suitable for environmental
issues. Results obtained are not workable because of their lack of robustness attributed to analytical issues (δ13COM ,
lipids), to speleothem water feeding type (PAH), or to site-specific effect (δ13C).
OM semi-quantitative and qualitative variations were recorded at high resolution using the solid-phase fluorescence
(SPF) analysis. A protocol was developed to quantify the fluorescence intensity obtained with SPF. Liquid-phase
fluorescence intensity of soil and stalagmite OM extracts was coupled with high resolution SPF using a non linear
model. OM fluxes record was obtained for a stalagmite-test from the Vercors Massif (last 400 years).
A composite record of SPF intensity and δ18O was created from 3 stalagmites from the Bauges Massif (Précieux room,
Garde-Cavale system), spanning the last 6000 years. It enabled the interpretation of paleoenvironmental variations
which shows a change from a climatic to anthropogenic control.
This study shows that SPF is a reliable tool to record soil history during Holocene with high resolution. However,
organic proxies coupling highlights the limit of their use, induced by a weak robustness. Combination of SPF and
δ18O enabled to reconstruct environmental variations during the Holocene. This interpretation could be improved by
integrating other proxies such as rare earths or trace elements, which could not have been tested during this work
due to experimental issues.
Keywords : Paleoenvironment ; Speleothem ; Fluorescence ; Organic matter.
